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Sediment (Konturit). Im Vergleich zu den Warmzeiten dÃ¼rfte 
hingegen die Str6mungsstgrken infolge der verringerten Bil- 
dung von Antarktischem Bodenwasser und der stark 
eingeschrkinkten Zirkulation der Wassermassen in den Kalt- 
zeiten relativ gering gewesen sein. 
Die homogenen Tone zeichnen sich zudem durch hohe 
Wassergehalte, mehr organischen Kohlenstoff und hohe 
magnetische Intensitkiten aus. Sie sind nur gering bioturbat 
durchwÃ¼hlt und weisen auch kleinere WÃ¼hlspure als die 
Diamiktfazies auf. 
Wkihrend des Ubergangs vom Glazial zum Interglazial wird die 
bioturbate Tonsiltfazies abgelagert, die in ihrer Zusam- 
mensetzung in etwa der Diamiktfazies entspricht. Im Unter- 
schied zu dieser weist sie jedoch geringere IRD- und Mikro- 
fossilgehalte auf. Textur und Struktur deuten zudem auf ein 
ruhiges Str6mungsmilieu hin. 
Aufgrund der Sedimentfaziesabfolge k6nnen in den Sediment- 
kernen 1175-3, 1170-1, 1170-3 und 1167-9 drei kaltzeitliche 
und vier warmzeitliche Klimaabschnitte voneinander unter- 
schieden werden. Der untersuchte Zeitraum reicht demnach 
vom Holozan bis zu der Warmzeit, die vor etwa 340.000 bis 
300.000 Jahren stattgefunden hat. 
Wkihrend des letzten Glazials kam es bereits vor Erreichen 
des glazialen Maximums aufgrund mehrerer kurzfristiger 
Eissurges der antarktischen Eisschelfe zu einer verstarkten 
Anlieferung von IRD durch Eisberge und zur Produktion von 
Kieselorganismen. 
Abstract 
Grab samples and cores for sedimentological studies were 
retrieved along a N-S transect of the South Orkney Plateau 
margin. On the basis of morphology, the margin has been 
subdivided into shelf, upper continental slope, and a lower 
slope region cut by basins and ridges. 
Grain size, Sand component, and clay mineralogy were 
determined as well as water, organic carbon and carbonate 
contents. In addition, vane shear strength, magnetic 
intensity and the proportion of ice-rafted debris were 
measured, Dating was done by detailed magnetic 
stratigraphy, the biofluctuation of the radiolarian 
Cycladophora davisiana and 230-Thorium analyses. 
Sediment facies distribution is controled by numerous 
factors such as regional bathymetry and circulation, 
biogenic productivity, seasonal ice cover and the 
deposition of terrigenous detritus by ice-rafting, bottom 
water transport and/or slumping. The complex inter- 
relationship between these factors results in three main 
categories of sediment facies. 
The diamict facies is interpreted as an interglacial 
facies. It is composed of clayey silt and silt and is 
characterised by a large component of coarse, ice-rafted 
material such as gravel and Sand (IRD), This generally 
strongly bioturbated sediment contains radiolarian and 
diatom-rich layers as well as horizons of lower water and 
organic carbon content. Magnetic intensities, related to 
volcanic ash particles, glauconite, and micromanganese 
nodules as well as a large quantity of rock fragments, are 
low. The biosiliceous and IRD content decreases from north 
to south along the South Orkney transect because of 
seasonal ice margin fluctuations, thus resulting in barren 
and IRD-poor interglacial deposits in the southern region. 
Apart from ice-rafting and biogenic productivity, bottom 
currents also exert a strong control on the distribution of 
this facies. Strong and fluctuating bottom current 
influence is documented by the sediment structures in this 
facies . 
The homogenous clay facies was deposited during glacial 
periods. These silty clays are generally barren with little 
ice-rafted material or rock fragments because of ice cover 
during glacial periods. The homogenous clay facies was 
probably deposited by bottom currents (contourite). In 
comparison to interglacial periods, current velocities 
during glacial periods must have been relatively weak due 
to the decreased formation of Antarctic Bottom Water and 
reduced water mass circulation. 
The homogenous clays are additionally characterised by 
higher water and organic carbon contents as well as higher 
magnetic intensity. They are only weakly bioturbated with 
burrows size smaller than in the diamictite facies. 
A bioturbated clay-size facies, with a composition similar 
to that of the diamictite facies, was deposited during the 
glacial to interglacial transition. The difference lies in 
the lower I R D  and microfossil content. A weak current 
regime is indicated by the texture and sediment structures. 
On the basis of sediment sequences, three glacial and four 
interglacial periods have been distinguished in cores 1175- 
3, 1170-3, 1170-1, and 1167-9. The time Span ranges from 
the Holocene to the interglacial at 340,000-300,000 Y. 
Increased I R D  deposition by icebergs and an increase in the 
production of siliceous organisms occured during the 
maximum of the last glacial due to several short surges of 
the Antarctic ice shelf. 
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1. Einleitunq und E'rauestellunq 
Die vorliegende Arbeit entstand im Rahmen der multi- 
disziplinÃ¤re wissenschaftlichen Projekte, die im Bereich 
des Weddellmeeres und seiner Umrandung vom Alfred-wegener- 
Institut fÃ¼ Polar- und Meeresforschung durchgefuhrt wer- 
den. Das dieser Arbeit zugrunde liegende Probenmaterial 
stammt von der Expedition ANT-1113 (22.11,-27.12.1983), 
die mit dem Forschungsschiff "Polarstern" in die Region des 
SÃ¼d-Orkney-Plateau fÃ¼hrt (Abb. 1). 
Ziel dieser Fahrt sollte es sein, einen detaillierten 
Ablauf der holozÃ¤ne und spÃ¤tpleistozÃ¤n Sedimentations- 
und Klimageschichte in einem bisher nur wenig erforschten 
Teil des Sudatlantiks zu rekonstruieren, der sich durch 
niedrige Karb~natgehalte~ der Einwirkung von starken Bo- 
d5nstr6mungen und glazialem EinfluÃ auszeichnet. 
Die Erforschung des Weddellmeeres konzentrierte sich in den 
letzten Jahren vornehmlich auf dessen sÃ¼dliche und 
6stlichen Teile (KURTZ & ANDERSON, 1979; ANDERSON et ala1 
1979, 1980, 1982; DOMACK et,al., 1980; WRIGHT & ANDERSONl 
1982; ELVERHOI et alm1 1983; GROBE, 1986; MELLES, 1987). Es 
existieren hingegen nur sehr wenige Arbeiten, die sich mit 
den sedimentÃ¤re Prozessen und der Verteilung und Ent- 
stehung der pleistozÃ¤ne Ablagerungen im Bereich des n6rd- 
lichen Weddellmeeres befassen, FISCO (1982)1 ANDERSON 
(1984) und POREBSKI (mÃ¼ndl Mitt,) fÃ¼hrte vorwiegend eine 
lithologische Beschreibung der Sedimente durch. Eine Da- 
tierung der Ablagerungen und eine lithofazielle Gliederung 
der Sedimente, die dann eventuell Aussagen zur Sedimen- 
tations- und Klimageschichte ermÃ¶glich hÃ¤tten gelang 
ihnen nicht. Als ein Hauptproblem erwies sich bei allen 
bisherigen Untersuchungen vor allem immer die Datierung der 
Sedimente, Eine mÃ¶glichs genaue Kenntnis der Alters- 
Tiefen-Abfolge in den gewonnenen Sedimentkernen bildet 
jedoch die Voraussetzung, um palÃ¤oozeanographisch Ent- 
wicklungen und klimagesteuerte Prozesse des jÃ¼ngere 
QuartÃ¤rs wie Vereisungsphasen oder Zeiten geringer 
Sedimentation zu rekonstruieren. 
Um die InformationslÃ¼cke in dieser Region zu schlieÃŸen 
wurden entlang eines NW-SE-Profils am Kontinentalhang des 
SÃ¼d-Orkney-Plateau niederfrequente Sedimentecholot- und 
reÂ£lexionsseismisch Vermessungen zur Erkundung ober- 
flÃ¤chennahe Strukturen durchgefÃ¼hrt Anhand der 3!5 kHz- 
Aufzeichnungen wurden dann geeignete Bodenbereiche zur 
Gewinnung von OberflÃ¤chenprobe und Sedimentkernen aus- 
gewÃ¤hlt Parallel dazu liefen ozeanographische Studien, die 
die Untersuchungen mit Aussagen Ã¼be die Wassermassen und 
die OberflÃ¤chen und Tiefenzirkulation, und durch Messungen 
zum PartikelfluÃ ergÃ¤nzten 

2. Geographie und Morphologie des Weddellmeeres 
Das Weddellmeer ist eines der vier Randmeere, die den 
antarktischen Kontinent umgeben (Abb. 1). Die n6rdliche Be- 
grenzung des Meeres bildet der sÃ¼dlich Scotia-RÃ¼cken der 
aus mehreren von Ost nach West verlaufenden Erhebungen, U. 
a. dem SÃ¼d-Orkney-Platea und der Discovery-Bank, besteht. 
Auf der Nordseite des ca. 180 km langen SÃ¼d-Orkney 
Plateaus, das im Norden etwa 300 km und auf der SÃ¼dseit 
ca. 150 km breit ist, liegt die SÃ¼d-Orkney-Inselgrupp (600 
43'S, 45O 38'W). Die Inseln sind bis auf die von gletscher- 
erfÃ¼llte Trogtalern stark zerschnittenen KÃ¼stenbereich 
und einigen fast 1300 m hohen Nunatakern, permanent schnee- 
und eisbedeckt. Morphologie, Vegetation und Klima der 
Inseln beschreibt HOLDGATE (1967) im Detail. Unmittelbar 
n6rdlich des Plateaus verlauft der mehr als 4500 m tiefe 
Sud-Orkney-Trog. Tektonisch befindet sich hier die aktive 
Grenze zwischen der Antarktischen und der Scotia Platte 
(BARKER, 1970). 
Die westliche Begrenzung des Weddellmeeres bildet die 
Antarktische Halbinsel, die ca. 600 km von den SÃ¼d-Orkney 
Inseln entfernt ist. Die der Halbinsel im NW vorgelagerten 
stark zerklÃ¼ftete Inseln und KÃ¼stengebiet sind meistens 
eisfrei. Die Inlandbereiche dagegen mit einer mittleren 
H6he von etwa 1500 m sind permanent eisbedeckt, nur wenige 
Nunataker ragen heraus. Die maximalen H6hen reichen im 
Suden bis 3240 m. Nach Norden zu dacht der Gebirgszug 
allmkihlich bis auf 500 m ab. Der OstkÃ¼st zwischen 70Â und 
65OS ist der Larsen Eisschelf vorgelagert. Er dehnt sich 
mit einer Breite von 160 km Ã¼be die kÃ¼stennahe Bereiche 
aus. Dem 6stlichen maximal 400 km breiten Kontinentalschelf 
schlieÃŸ sich ein Hang an, der durch submarine, tief einge- 
schnittene Canyons stark zerfurcht ist (JOHNSON & VANNEY, 
1981; JOHNSON et al., 1981). Diese Einschnitte sind ver- 
mutlich junge, z.T. rezente Erosionsformen, die hÃ¤ufi 
bereits im Schelfrandbereich beginnen, und durch 
Suspensions- oder Schlammstr6me geformt und offen gehalten 
werden (JOHNSON et al., 1981). 
Die sÃ¼dlich Umrandung des Weddellmeeres bilden Filchner- 
und Ronne-Eisschelf, die eine Flache von Ca. 4,7 X 10qm2 
einnehmen. Im Osten grenzt der Ostantarktische Eisschild 
mit Coats-Land und Dronning-Maud-Land an das Weddellmeer. 
Ein interessantes physiographisches Merkmal am SE-Rand des 
Weddellmeeres ist die Filchnersenke, die sich von NE nach 
SW Ã¼be 600 km zwischen 750s und 780s erstreckt. Nahe der 
Filchnereisschelfkante bei 38OW erreicht sie Tiefen von 
mehr als 1000 m, nach Norden zu wird sie flacher (Ca. 
500m). Nach JOHNSON et al. (1982) ist sie das Ergebnis von 
Ausrkiumung durch Eiserosion wtihrend der maximalen Aus- 
dehnung des Inlandeises im Pleistozan. 
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DB = Discovery-Bank 
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BE = Brunt-Schelf 
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Abb. 1: Ubersichtskarte des Weddellmeeres. Das Arbeitsge- 
--
biet (schraffiert) liegt sÃ¼dlic der zum Scotia-RÃ¼cke 
geh6renden SÃ¼d-Orkney-Inseln Es reicht Ã¼be den Schelf und 
den Kontinentalhang bis in die Ebenen der Tiefsee. 
3. Laue und morpholoqische Gliederung des Arbeitsgebietes 
Das Untersuchungsgebiet liegt am Nordwestrand des Weddell- 
meeres in der Region des SÃ¼d-Orkney-Plateau (Abb. 1). Die 
gewghlten Probennahmestationen befinden sich dabei auf 
einem 410 km langen von NW nach SE verlaufendem Profil 
(60Â°44 34"S, 45O46' 36"W bis 63Â°56'9111S 44O02' 5lt1W). 
Morphologisch lgÃŸ sich das Arbeitsgebiet in den Schelf 
mit kÃ¼stennahe und -fernen Bereichen und in einen Konti- 
nentalhang mit seinem oberen Steilabfall und einen in 
Becken und RÃ¼cke zerschnittenen unteren Hang gliedern 
(Abb. 2). Der untere Teil des Kontinentalhanges weist drei 
ca. 25 km breite Becken auf, die in dieser Arbeit immer als 
SÃ¼d-Orkney-Becke I, I1 und I11 bezeichnet werden. Sie sind 
voneinander durch morphologisch stark zerschnittene 
submarine TiefseerÃ¼cke getrennt. Diese von Ost nach West 
verlaufenden RÃ¼cke sind 40 bis 50 km breit, und erheben 
sich bis zu 1500 m Ã¼be den umliegenden Meeresboden (BARKER 
et al., 1985). Sie haben keine bzw. eine nur sehr geringe 
Sedimentaufl'age. Dem untersten RÃ¼cke folgt in 4500 m 
Wassertiefe eine auf der Nordseite tief eingeschnittene ca. 
20 km breite Mulde, die im folgenden immer als SÃ¼d-Orkney 
Becken IV bezeichnet wird. Es schlieÃŸ sich unmittelbar die 
Tiefsee-Ebene an (Discovery Report, 1984/85). Eine 
detaillierte morphologische Beschreibung des Arbeits- 
gebietes anhand der 3.5 kHz-Sedimentecholot-Aufzeichnungen 
findet sich im Kap. 7.1.. 
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Abb. 2: NW-SE verlaufender topographischer Profilschnitt 
-- 
durch das Arbeitsgebiet. Der Kontinentalhang ist in RÃ¼cke 
und Becken gegliedert. Letztere werden in dieser Arbeit 
als Sud-Orkney-Becken I bis IV bezeichnet. Im SÃ¼de 
schlieÃŸ sich die Tiefsee-Ebene an. Die Pfeile markieren 
die Probennahmestationen (s. a. Kap. 6, Tab. 1). 
4. Geoloqie des Siid-Orknev-Plateaus 
Einen Einblick in den geologischen Aufbau des Untergrundes 
im Bereich des SÃ¼d-Orkney-Plateau geben vor allem 
seismische Daten. 
Refraktionsseismische Aufzeichnungen mehrerer Querprofile 
Å¸be das Plateau zeigen im Untergrund Schichten mit 
Geschwindigkeiten von 4,8 bis 5,6 km/sek, die Å¸berwiegen 
die unterste Einheit bilden (Abb. 3; nach HARRINGTON et 
al . , 1972) . Sie k6nnen mit den Gesteinen des methamorphen 
Grundgebirgskomplexes und der Grauwackenschieferserie auf 
den Inseln korreliert werden. Eine seismische Trennung 
dieser Gesteinseinheiten ist nicht mtJglich. Das radio- 
metrische Alter fÃ¼ das Grundgebirge wird dabei mit 185 +/-  
5 Mill. Jahren angegeben (THOMSON, 1968). Siidlich der 
Inseln sind diese Schichten mit den h6heren Geschwindig- 
keiten unter einer mehr als 4 km dicken Gesteinsabfolge mit 
Geschwindigkeiten von 2 bis 3,5 km/sek begraben. Nach SÃ¼de 
hin nimmt die Mgchtigkeit dieser oberen Horizonte auf 2 km 
ab. Vermutlich handelt es sich dabei um ein von West nach 
Ost streichendes mit Tertigr- und Kreidesedimenten 
gefÅ¸llte Becken (HARRINGTON et al., 1972). Tertiiires Alter 
wird fÃ¼ die 2,O bis 2,s km/sek - Einheit, Kreidealter 
fÅ¸ die 3,l bis 3,7 km/sek - Einheit angenommen. Letztere 
entsprechen den Spence-Harbour und Powell-Island 
Konglomeraten der Unterkreide, die auf den Inseln 
angetroffen werden. Die Schichten mit Geschwindigkeiten von 
6,7 km/sek verursachen eine magnetische Anomalie und werden 
als Granitgabbro-Intrusivkomplex interpretiert (HARRINGTON 
et al . , 1972 ) . Die Faltung erÂ olgte in der Postkreidezeit 
wie auf den Inseln. Die Ergebnisse dieser Messungen stimmen 
mit Daten, die weiter westlich im Bereich des SÅ¸d-Scotia 
RÅ¸cken erzielt wurden, iiberein (WATTERS, 1971). 
Abb. 3: Seismischer Profilschnitt auf dem SÅ¸d-Orkney 
Plateau von 61040fS/46010'W bis 60012~S/46010'W (nach 
HARRINGTON et al., 1972). 
5. Ozeanoqraphie des Weddellmeeres 
Die Zirkulation der verschiedenen Wassermassen im Wed- 
dellmeer, ihre physikalischen Parameter wie Temperatur, Sa- 
linitkit und Sauerstoffgehalt sowie Vermischungsprozesse und 
str6mungsgeschwindigkeiten haben einen wesentlichen EinfluÃ 
auf die Sedimentation im Arbeitsgebiet. Im folgenden werden 
daher die Wassermassen, ihre Entstehung und Verbreitung 
genauer erlkiutert. Die Beschreibung der Meereisverteilung 
beschlieÃŸ das Kapitel. 
Die physikalische Ozeanographie des Siidatlantiks ist karto- 
graphisch in dem Southern Ocean Atlas von GORDON & 
MOLINELLI (1982) dargestellt. Der ozeanographische und 
meteorologische Forschungsstand im Bereich des sÃ¼dliche 
Ozeans ist in der Arbeit 'The Southern Oceanl (HELLMER et 
al., 1985) zusammengefaÃŸt 
5.1. Wassemiassen und Zirkulation 
Die WassersÃ¤ul des Weddellmeeres lkiÃŸ sich grob unter- 
teilen in: 
~ntarktisches Oberfltichenwasser (AASW = Antarctic Surface 
Water ) 
Warmes Tiefenwasser (WDW = Wann Deep Water) 
Antarktisches Bodenwasser (AABW = Antarctic Bottom Water) 
Weddellmeer-Bodenwasser (WSBW = Weddell Sea Bottom Water) 
Das 100 bis 250 m mgchtige antarktische OberflÃ¤chenwasse 
(AASW) zeichnet sich im Winter (WW = Winter Water) durch 
Wassertemperaturen nahe dem Gefrierpunkt aus (Abb. 4). Der 
Salzgehalt betrkigt 34,36 bis 34,52 % ,  der Sauerstoffgehalt 
6,6 bis 6,9 ml/1 (CARMACK & FOSTER, 1975a). WÃ¤hren des 
Sommers bildet sich durch Schmelzen des Eises eine salzarme 
Oberfliichenschicht mit Temperaturen von t l0 bis + 4OC aus. 
Unterhalb des AASW folgt in 200 bis 1500 m Wassertiefe das 
Tiefenwasser (WDW). Die potentiellen Temperaturen liegen im 
Mittel zwischen O0 und 0,8Â°C der Salzgehalt zwischen 34,64 
und 34,72 % .  Zudem ist es durch ein Sauerstoffminimum (4,3 
bis 4,9 ml/l) charakterisiert (CARMACK & FOSTER, 1977). 
Der Ubergang vom WDW zum antarktischen Bodenwasser (AABW) 
erfolgt kontinuierlich (CARMACK, 1974). Letzteres ist durch 
Temperaturen von 00 bis - 0,7Â°C SalinitÃ¤te von 34,64 bis 
34,68 % und hohen Sauerstoffwerten von 5,1 bis 5,7 ml/l 
gekennzeichnet (CARMACK, 1974). 
Abb. 4: Temperatur/Salinitats-Diagramm der Hauptwassermas- 
P-
Sen des Weddellmeeres (FOLDVIK et al., 1985 a). Das 
Rechteck innerhalb des ISW-Feldes 'charakterisiert die 
Wassermasse am NE-Rand der Filchnersenke. 
0.0 , I I I I I r 
Das Weddellmeer-Bodenwasser (WSBW = Weddell Sea Bottom 
Water) ist die dichteste Wassermasse im Weddellmeer, und 
unterscheidet sich von dem AABW durch die extrem niedrigen 
Temperaturen von - 1,40 bis - 0,8OC und die h6heren Sauer- 
stoffgehalte von 5,9 bis 6,5 ml/1 (CARMACK, 1974). 
0.5 
Nach den bisherigen Untersuchungsergebnissen (u.a. FOSTER & 
CARMACK, 1976; FOSTER & MIDDLETON, 1979/80; FOLDVIK et al., 
1985 a) entsteht WSBW durch Vermischung von Eisschelfwasser 
(ISW = Ice Shelf Water) und WDW am Kontinentalhang vor der 
Filchnersenke (Abb. 5). Letzteres ist bereits durch Ver- 
mischung mit Winterwasser modifiziert (MWDW = Modified Warm 
Deep Water), Auf dem flach zum Kont-in~nt hi? ge=sigten 
Schelf liegt unter dem Antarktischen Oberfl3chenwasser 
(AASW) das Schelfwasser (WSW) mit hohen Salz- und Oxygen- 
gehalten (<34,70 %; 6,9 bis 7,5 ml/l) und niedrigen 
Temperaturen (-1,90 bis -1,6OC). Abkuhlung und Salzgehalts- 
anreicherung vor dem Eisschelf k6nnen durch katabatische 
Winde, die das neu gebildete Meereis von der Schelfeis- 
kante wegtransportieren (GILL, 1973) und Gezeitenein- 
flussen, die ein Auseinanderbrechen des Eises verursachen 
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Eisschelfwasser (ISW) mit Temperaturen zwischen -2,3O und 
-2OC und Salzgehalten von 34,56 bis 34,68 % (CARMARCK & 
FOSTER, 1977) entsteht dann an der Unterseite des Eis- 
schelfs. Dort wird zirkulierendem WSW durch Schmelzen an 
der Basis des Eises Warme entzogen, bei gleichzeitiger 
Verringerung des Salzgehaltes (ROBIN et al., 1983; FOLDVIK 
et al., 1985 C). Das neu gebildete ISW Å¸berflieÃ das 
wzrmere h6her saline WSW, vermischt sich am Ausgang der 
Senke mit dem Tiefenwasser (WDW) und bildet das Weddell- 
meer-Bodenwasser (WSBW). Insgesamt verlassen iiber 106m3/s 
ISW mit Temperaturen unter - 1,9OC und mit Str6mungs- 
geschwindigkeiten von 50 bis 100 cm/s den Graben (FOLDVIK 
et al., 1985 a). Jahreszeitlich bedingte Schwankungen in 
der Produktionsmenge konnten bisher' nicht beobachtet 
werden. Das neu gebildete WSBW sinkt am Kontinentalhang ab, 
und flieÃŸ gefiihrt von der Topographie als Konturstrom nach 
NW. Auf diesem Wege vermischt es sich mit dem WDW und wird 
dadurch wiirmer und salzreicher. Gleichzeitig nimmt auch der 
Oa-Gehalt durch Respiration abyssaler Organismen und 
Oxidationsprozesse stark ab (KENNETT, 1983). Die aus dieser 
Mischung entstehende Wassermasse wird als AABW bezeichnet 
( CARMACK & POSTER, 19 7 7 ) . 
Die oben genannten Eigenschaften des Bodenwassers 
(Temperatur, Salinitiit, Oa-Gehalt) sind von entscheidender 
Bedeutung fÃ¼ die Karbonatl6sung und die Oxidation von 
organischem Material. Weiterhin sind sie bedeutsam fiir die 
Sauerstoffanreicherung der Tiefenstr6mungen und die 
Sauerstoff-Diffusion in Ã¼berlagernd Wassermassen. MaÃŸ 
geblich kann das Bodenwasser auch die Erosion von 
Sedimenten und die Entstehung eines Hiatus sowie die 
Wiederaufarbeitung und Sedimentation beeinflussen. 
Katabatlscher Wind 
KONTINENTALSCHELF KONTINENTALHANG 
Abb. 5: Schematische Darstellung der Zirkulation der 
--
Schelfwassermassen und der Bilduna des Bodenwassers im Be- 
reich der Filchnereenke (~rlauterun~en siehe Text), 
Die gropraumige Zirkulation dieser Wassermassen (Abb. 6) 
wird von der Antarktischen Halbinsel bis etwa 30OE (DEACON, 
1937) bzw. 40OE (GORDON et al., 1981) von einem zykloni- 
sehen Wirbel mit einem Zentrum bei 67038's und 20026'W 
(CARMACK & FOSTER, 1975 a) bestimmt. 















5.2. Die Hydrographie am Kontinentalhang des Siid-Ork- 
ney-Plateaus 
Zur Bestimmung der Wassermassen im Bereich des bearbeiteten 
Profils wurden auf den Stationen 254 bis 264 Messungen mit 
einer CTD-Sonde (Leitfghigkeits-, Temperatur-, Tiefen- 
Sonde) durchgefiihrt (ROHARD, 1984; Abb. 7 ) .  
Abb. 7: Hydrographischer Meridionalschnitt vom SÃ¼d-Orkney 
Schelf in das Weddellmeer hinein (ROHARDT, 1984). 254 bis 
264 = CTD - Stationen 
In Tiefen von ca. 200 bis 300 m erfolgt ein scharfer Uber- 
gang vom OberflÃ¤chen zum Tiefenwasser, Unter dem Packeis 
ab etwa 63OS (im Bereich der Stationen 255 und 254, Abb. 7) 
in ca. 50 m Wassertiefe weist das AASW ein ausgeprfigtes 
Temperaturmaximum und geringe Salzgehalte (-1,8OC;34,30 % )  
auf. Das Temperaturmaximum des WDW von > 0,2OC liegt bei 
300 bis 400 m, das SalinitÃ¤tsmaximu von > 34,72 % in 300 
bis 900 m Tiefe. Zum Schelfrand hin im Bereich der 
Stationen 261 bis 264 liegen diese Maxima 100 bis 200 m 
tiefer. Unterhalb von 800 m kommt es zu einer allmÃ¤hliche 
Abnahme der Temperatur und des Salzgehaltes, d.h. der 
Ubergang zum AABW erfolgt kontinuierlich. 
In den unteren Becken 111 und IV l8ÃŸ eich dann eindeutig 
das WSBW mit Temperaturen von weniger als - l,OÂ° und 
Salzgehalten von 34,70 % und mehr nachweisen. 
Die Bildungsorte dieses Weddellmeer-Bodenwassers sind noch 
nicht eindeutig geklÃ¤rt Als Produktionsgebiete kommen die 
Schelfeisgebiete zwischen 29OW und 40OW und eventuell der 
Larsen-Eisschelf in Betracht (CARMACK & FOSTER, 1977; 
FOSTER & MIDDLETON, 1980). 
Die im Arbeitsgebiet gemessenen tiefen Temperaturen und 
hohen SalinitÃ¤te des WSBW sind fÃ¼ den Bereich des 
nÃ¶rdliche Weddellmeeres sehr ungewÃ¶hnlich da sich das 
Bodenwasser, das in der Region des Filchner-Ronne- 
Eisschelfes entsteht, aufgrund der Vermischung mit den 
darÃ¼be befindlichen Wasserschichten erwÃ¤rmt Es sollte 
daher die am SÃ¼d-Orkney-Platea vorgefundenen MeÃŸwert 
nicht mehr aufweisen. Daher ist anzunehmen, daÃ das im 
Profil vorgefundene WSBW zumindest teilweise im Bereich des 
Larsen-Eisschelfes gebildet wurde. 
AuffÃ¤lli in den Becken 111 und IV sind in 3400 bis 3900 m 
Wassertiefe die Einschube von ungewÃ¶hnlic salzreichem WSBW 
( >  34,72 % ,  < -l,OÂ°C) Diese Vorkommen deuten auf rÃ¤umlich 
und zeitliche Variationen in der Bodenwasserbildung hin. 
5.3. Die Eisbedeckung des Weddellmeeres 
Die Oberflfichenzirkulation fÃ¼hr ZU einer charak- 
teristischen Meereisverteilung mit permanenter Eisbedeckung 
im SÃ¼den Westen und Nordwesten. Die Ã¶stlich Eisausdehnung 
des Weddellmeeres schwankt saisonal sehr stark (Abb. 8). 
Das Weddellmeer ist durchschnittlich 8 Monate irn Jahr 
(April-Dezember) mit Packeis bedeckt. Im August und Septem- 
ber (durchgezogene Linie in Abb. 8) erreicht die Eisaus- 
dehnung dabei ihr Maximum. Das Eis bedeckt dann eine Fl8che 
von etwa 4,36 X 106 km2 (ROPELEWSKY, 1983). Anfang Oktober 
setzt der EisrÃ¼ckgan durch Schmelzen an der Packeiskante 
und an Rinnen und Randern der Polynyas ein. Im Februar/Msrz 
(gepunktete Linie) ist die SÃ¼d-Orkney-Regio meistens 
eisfrei, Ende Februar bedeckt das Eis dann nur noch eine 
Fliiche von etwa 1/14 X 106 km2 (ROPELEWSKY, 1983). 
Ganzjiihrig eisbedeckt bleibt der Bereich zwischen 74OS und 
65OS vor der Antarktischen Halbinsel. Ursache dafÃ¼ ist der 
durch die ozeanische Zirkulation hervorgerufene Stau des 
Eises an der Spitze der Halbinsel. 
Abb. 8: Die durchschnittliche Eisbedeckung des Weddell- 
P- 
meeres im Winter (Aug./Sept. = die durchgezogene Linie 
bildet die Eiskante) und im SÃ¼dsomme (Feb./Marz = 
gepunktete Linie) in den Jahren 1971 bis 1986 (nach ACKLEY, 
1981 b, ZWALLY et al., 1983 U. MARTINSON et al., 1981). Im 
Dezember (gestrichelte Linie) sind die n6rdlichen Bereiche, 
im Januar (gewellte Linie) auch meistens die sÃ¼dlichere 
Teile des Sud-Orkney-Plateaus eisfrei. Der Bereich un- 
mittelbar vor der Antarktischen Halbinsel (gepunktet) 
bleibt permanent mit Eis bedeckt. 
Eine Betrachtung der Eisverhtiltnisse im Arbeitsgebiet an- 
hand von Satellitenkarten der Jahre 1980 bis 1986 (Navy- 

Tab. 1: Stationsliste AMT - 11/3, Siid-Orkney-Profil 
Bord- AWI-Nr, Gerzt Geographische Pos i t ion  Wasser- Geratet iefe Kernge- Seegebiet 

















































t a l  hang 
Schelf 
die Erfassung der obersten Sedimentschichten bis maximal 
70 m Tiefe. Die Kernstationen konnten damit gezielt festge- 
legt werden. Die QualitÃ¤ der 3 , 5  kHz-Aufnahmen ist, ab- 
gesehen von Bereichen mit extrem steilen HÃ¤ngen sehr gut. 
Mit einem GroÃŸkastengreife (GKG) wurden ungestÃ¶rt Proben 
der Sedimentoberflkiche und durch den Einsatz von Kastenlot 
(KAL), Kolbenlot (KOL) und Schwerelot (SL) die Sediment- 
kerne gewonnen. Zur Ermittlung der Wassermassenstrukturen 
im Bereich der geologischen Probennahmestationen dienten 
die physikalisch-ozeanographischen Messungen. 
An jeder Station wurde, wenn mÃ¶glich mindestens ein Kern- 
lot und ein Kastengreifer gefahren. Auf dem Schelf, im dis- 
talen Bereich und am oberen sehr steilen Kontinentalhang, 
erwies sich jedoch der Einsatz von Kernentnahmegerkiten 
wegen der -ungÃ¼nstige Bodeneigenschaften (z. B. unmittelbar 
anstehender harter Untergrund mit nur geringmÃ¤chtige 
holozÃ¤ne Sedimentbedeckung oder eistransportierte Sedimen- 
te) als schwierig. Es konnten daher nur OberflÃ¤chenproben 
vier auf dem Schelf und zwei am Steilhang, entnommen 
werden. 
Die PVC-Kernrohre wurden nach dem lÃ¤ngsseitige AufsÃ¤ge 
und Teilen in eine Arbeits- und Archivhalfte photographiert 
und lithologisch beschrieben. AnschlieÃŸen wurden die 
Sedimentkerne nach einem festgelegten Bearbeitungsschema 
beprobt (Abb. 9 ) .  
Nach Anfertigung der Radiographien wurden Proben fÃ¼ die 
Bestimmung des Karbonat-, Kohlenstoff- und Wassergehaltes 
entnommen. Die Scherkraftmessungen erfolgten direkt im 
AnschluÃ an die Probennahme, AnschlieÃŸen wurde der Ein- 
trag an eistransportiertem Material (IRD = ice rafted 
debris) anhand der Radiographien ermittelt. 
FÃ¼ die Textur- und Komponentenanalyse wurde das Material 
mit H202 aufbereitet, und durch SchlÃ¤mme Ã¼be 0,063 nun 
und 2 nun Sieben in die Fraktionen Kies, Sand und Silt/Ton 
zerlegt. Nach der Atterberg-Methode erfolgte anschlieÃŸen 
die Bestimmung des Silt/Ton-VerhÃ¤ltnisses FÃ¼ die Analyse 
der KorngroÃŸe der Sandfraktion stand ein ATM Sonic Sifter, 
fÃ¼ die der Siltfraktion ein SediGraph 5000 ET zur Ver- 
fÃ¼gung 
Die quantitative und qualitative Komponentenanalyse erfor- 
derte ein AuszÃ¤hle von etwa 400 KÃ¶rne innerhalb jeder 
Sandfraktion, um die relativen Anteile an biogenen 
(Radiolarien, Diatomeen und Foraminiferen), terrigenen 
(Quarz, Feldspat und Schwerminerale) und authigenen 
Komponenten (Glaukonit und Mikromanganknollen) zu bestim- 
men. Von der Siltfraktion wurden nur reprkisentative Proben 
mit dem REM untersucht, um die vorherrschenden Komponenten 
zu ermitteln. FÃ¼ die Tonmineralogie wurden die Tonproben 
des Kerns 1170-3 mit einem R6ntgendiffraktometer 
analysiert, und die relativen Anteile der Haupttonminerale 
(Illit, Chlorit und Smektit) geschgtzt. 
Zur Datierung wurden palkiomagnetische Messungen, 2 3 0 -  
Thorium-Analysen und eine Biofluktuationsstratiqraphie mit 
- .  
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Abb. 9: Arbeitsschema zur Bearbeitung eines Sedimentker- 
nes. Die Zahlen 1 bis 9 entsprechen der Reihenfolge der 
Materialentnahme. Die Proben fÃ¼ die Paliiomagnetik und fÃ¼ 
die 230-Thorium-Analysen stammen vom Archivkern. 
7. Erqebnisse der durchqefiihrten Untersuchunqen 
Der EinfluÃ des antarktischen Bodenstroms auf das 
Sedimentationsgeschehen zeigt sich deutlich in den 3,5 kHz- 
Aufzeichnungen des SÃ¼d-Orkney-Profils Die exakte Auswer- 
tung dieser Echolotprofile bildet daher die Basis fÃ¼ die 
morphogenetische Deutung der Meeresbodenformen und die 
Interpretation der lokalen und regionalen Sedimentations- 
Prozesse. Aus diesem Grund wird vor der Darstellung der 
sedimentologischen Ergebnisse ein Kapitel mit der Be- 
schreibung und Interpretation des im Arbeitsgebiet aufge- 
nommenen 3,5 kHz-Profils gestellt. 
Zum Verstgndnis der Kapitel 7.2. bis 7.9., die die sedimen- 
tologischen Ergebnisse darlegen, ist es notwendig, vorab 
einige Erlguterungen zu geben. 
Die untersuchten Sedimentkerne bestehen aus tonig-siltigen 
und siltig-feinsandigen Ablagerungen, die miteinander wech- 
sellagern (s, Anhang, Kernbeschreibung). Diese Grob/Fein- 
Abfolge der Sedimente spiegelt sich auch deutlich in den 
Ergebnissen der KorngrÃ¶ÃŸe und Komponentenanalysen (Kap. 
7.2.,7.4.), der Verteilung des eistransportierten Materials 
(Kap. 7.3.), den Kohlenstoff-, Wassergehalts- und Scher- 
kraftmessungen (Kap. 7.5. bis 7.7.) sowie der Bioturbation 
(Kap.7.8.) und der magnetischen Intensitgt (Kap. 7.10.2.2.) 
wider. 
Die grobkÃ¶rnige Sedimente, die hgufig auch kieselige 
Organismenreste fÃ¼hren weisen u.a. geringe Corg- und Was- 
sergehalte, eine niedrige magnetische IntensitÃ¤ und stark 
schwankende Anteile an Kies- und Grobsandkomponenten auf. 
DemgegenÃ¼be zeichnen sich die feinkÃ¶rnigere Sedimente 
durch hohe Corg- und Wassergehalte und hohe magnetische 
Intensitgten aus. Sie fuhren zudem keine Fossilien und 
keinenbzw. nur sehr wenig eistransportierten Detritus. 
Mit Hilfe dieser Grob/Fein-Abfolge und den entsprechenden 
Fluktuationen der anderen genannten Parameter, sowie den 
Ergebnissen der Datierung (Kap. 7.10.) ist es dann mÃ¶glich 
die Kerne der Becken I (1175-3), I11 (1170-3, 1170-1) und 
IV (1167-9) miteinander zu korrelieren (s. Kap. E . ) ,  sowie 
warm- und kaltzeitliche Ablagerungen voneinander zu unter- 
scheiden. Die grobkÃ¶rnige Horizonte werden dabei generell 
als Ablagerungen der Warm-, die feinkÃ¶rnige als Ablage- 
rungen der Kaltzeiten interpretiert. Eine detaillierte Be- 
schreibung der Lithofaziestypen und deren Bildungs- 
bedingungen findet sich in dem Kapitel 10. Die Sedimente 
des Beckens I1 (1173-9) bestehen ebenfalls aus groben- und 
feinkÃ¶rnige Ablagerungen, die miteinander wechsellagern. 
Eine Korrelation dieses Kerns mit den anderen Kernen, z. B, 
mit Hilfe der Sand-, Silt und Ton-Verteilung, ist jedoch 
nicht mÃ¶glich Die Sedimente des Kerns ktjnnen zudem nicht 
datiert werden. Aus diesem Grund wird der Kern im Kap. 7.9. 
gesondert vorgestellt und beschrieben. In der weiteren 
Diskussion wird er nicht mehr berÅ¸cksichtigt 
7.1. Auswertung der niederfrequenten Sedimentecholot-Auf- 
zeichnungen 
Die hochaufl6senden 3,5 kHz-Echolot-Aufnahmen erm6glichen 
eine genaue Darstellung des submarinen Reliefs im 
Arbeitsgebiet (Abb. 10). Sie liefern zudem Informationen 
Å¸be die oberflgchennahen Strukturen und Sedimentschichten 
bis maximal 70 m Tiefe, Deren Zusammensetzung und die 
Kleinformen des Bodens bestimmen den Echocharakter des 
Meeresbodens. 
NW SIOrkney-Plateau Weddell meer SE 
Abb. 10: Die Lage der in den Abbildungen 11, 12 und 14 bis 
16 (Rechtecke ) dargestellten 3,5 kHz-Aufzeichnungen im 
Arbeitsgebiet. 
7.1.1. Schelfbereich 
Der Schelf des SÅ¸d-Orkney-Plateau fiillt von etwa 250 m 
Wassertiefe nahe der SÅ¸d-Orkney-Insel Å¸be eine Strecke 
von 170 km zum Schelfrand hin auf ca. 550 m Tiefe ab. 
Betrachtet man die Morphologie des Schelfs im Detail, so 
fallt eine vielgestaltete und unruhige Oberflache auf. 
Insbesondere der innere Teil des Schelfs (Abb. 11) ist 
durch eine rauhe Topographie charakterisiert. 
Klare und ausgepriigte Bodenechos und zahlreiche deutlich 
parallel dazu verlaufende Reflektoren lassen sich am Nord- 
rand des Profils Ã¼be die ersten 7,5 km verfolgen. Die ma- 
ximale Eindringungstiefe betriigt 70 m. Im Bereich der 
Grundgebirgsaufw6lbungen nimmt die Sedimentmiichtigkeit bis 
auf etwa 10 m ab. Die Reflektoren sind schwach ausgepriigt, 
unterbrochen und nicht durchgehend zu verfolgen. Auffiillig 
sind mehrere akustisch diffuse ca. 100 bis 300 m breite 
Zonen, die vermutlich auf die biogene Bildung von Methan 
oder Methan-Hydraten (SUESS, mÃ¼ndl Mitt;) zurÃ¼ckzufÃ¼hr 
sind. DafÃ¼ sprechen auch die hohen Methankonzentrationen 
von mehr als 50000 ppb, die in diesen Flachwasserbereichen 
im Schwerelotkern 1166-1 (60Â°45 4"S, 45O47' 6"W) gefunden 
wurden (SUESS, 1984). Diese Werte entsprechen anniihernd dem 
Siittigungsgrad von Methan im Seewasser ( >  95 % ) .  FÃ¼ die 
Entstehung dieser Gase mÃ¼sse sehr hohe Betriige an biogenen 
Material abgelagert, und dann frÃ¼hdiagenetisc bei gleich- 
zeitiger Sulfatreduktion zersetzt worden sein. 
Abb. 11: Interpretation der 3,5 kHz-Aufzeichnungen des 
-- 
inneren Schelfbereiches auf dem Sud-Orkney-Plateau 
6O045'98"S, 45O47'57"W bis 60Â°51'43"S 45O48'35"W). Am NW- 
und SE-Rand des Profils ist Ã¼be mehrere Kilometer hinweg 
eine dichte Folge von zahlreichen parallel verlaufenden 
Reflektoren bis in eine Tiefe von etwa 50 m erkennbar. Die 
als Kamine bezeichneten diffusen Strukturen bilden die 
Aufstiegspfade fÃ¼ die Gase. Sie stoÃŸe z.T. bis zur 
Oberfliiche durch. 
Zum Schelfrand hin schlieÃŸe sich drei asymmetrische Grund- 
gebirgsaufwÃ¶lbunge an, die bis in 140 m, 240 m und 312 m 
Hohe aufragen. Eine Sedimentauflage oberhalb von 320 m ist 
nicht vorhanden. Die Kuppen sind durch Senken, die bis zu 
28 m miichtige Ablagerungen enthalten, voneinander getrennt. 
Auf deren Oberfltiche und z.T. begraben finden sich viele 
Sedimentwellen mit LÃ¤nge von 200 m und Amplituden von 
10 m, Erosionsfurchen und kleine maximal 5 rn tiefe Hohl- 
formen mit scharfen GefÃ¤llskanten Kleine Schuttstr6me am 
FuÃ der Kuppen kommen vor. Zum Schelfrand hin ist der fel- 
sige Untergrund nur noch sporadisch von transparenten 
maximal 5 m mÃ¤chtige Ablagerungen bedeckt. 
Auf dem offenen Schelf verhindern starke Str6mungen die Ab- 
lagerung von wesentlichen Mengen an feink6rnigem Sediment. 
Insbesondere die exponierten Bereiche sind davon betroffen. 
Nur die Mulden wirken als Sedimentfallen, die mehrere Meter 
Sediment enthalten k6nnen. Aber auch sie zeigen durch den 
unruhigen Verlauf der Reflektoren und ihr Divergieren den 
EinfluÃ von StrÃ¶mung Einen deutlichen Hinweis darauf geben 
auch die Radiographien der hier gewonnenen GroÃŸ 
kastengreifer 1177 und 1178. Sie zeigen SchrÃ¤g und 
Rippelschichtung, Sandlinsen und mehrere mm- bis 5 cm-dicke 
Sand- und Siltlagen. 
Am Schelfrand und oberen Hang ist die Sedimentbedeckung 
sehr gering. Dies k6nnte durch starke Str6mungen verursacht 
worden sein, die am Schelfrand im Bereich der Konvergenz- 
Zone zwischen dem kalten Oberflachenwasser und dem wzrmeren 
Tiefenwasser ihre h6chsten Geschwindigkeiten erreichen 
(BERSCH & BECKER, 1984). 
7.1.2. Kontinentalhang 
Der Kontinentalhang ist im oberen Bereich durch Stufen, 
Plateaus, Kuppen, canyonartige Einschnitte, Verwerfungen 
und Rutschungen stark gegliedert. Stellenweise treten 
B6schungswinkel von Ã¼be 200 auf. Seitenechos und Aufzeich- 
nungslÃ¼cke erschweren jedoch das Erkennen und die 
Interpretation der Bodenformen. Die Sedimentbedeckung ist 
dÃ¼nn 
Die vier Sud-Orkney-Becken weisen sehr charakteristische 
akustische Merkmale auf (Abb. 12, 14, 15, 16). Das Becken I 
(Abb. 12) ist eine flache ebene Mulde mit parallel und 
horizontal verlaufenden sehr ausgeprÃ¤gte Reflektoren, die 
in der Beckenmitte bis in etwa 50 m Tiefe verfolgt werden 
k6nnen. 
Die tiefer liegenden Becken I1 (Abb. 14) bis IV (Abb. 
15, 16) sind deutlich asymmetrisch. Es finden sich rand- 
parallele 10 bis 100 m tiefe, max. 6 km breite 
Depressionen, die jeweils am stÃ¤rkste auf der NW-Seite der 
Becken ausgeprggt sind. Die Oberfltichenreflektoren im 
Bereich dieser Depressionen treten scharf und deutlich 
hervor, die akustische Eindringung ist gering bzw. fehlt 
v6llig. Zwischen den randlichen Depressionen kommen 
deutliche und durchgehende fast horizontal liegende 
Bodenechos und zahlreiche parallel bis subparallel dazu 
verlaufende Reflektoren vor. Schwache undeutliche 
Reflektoren unterhalb der gut erkennbaren Sedimentabfolgen 
kommen vor. Zu den Beckenrkindern hin konvergieren und 
keilen die Reflektoren aus. Dementsprechend nimmt auch die 
Sedimentkimchtigkeit zwischen den Reflektoren zu den Rkindern 
hin ab. 
N W  Sud -0rkney-Becken I 
I SE 
Abb. 12: Interpretation der 3,5 kHz-Aufnahmen des Beckens 
-- 
I. Die parallel verlaufenden Reflektoren keilen geringfÃ¼gi 
zu den Beckenrkindern hin aus. 
In einigen Bereichen sind die tieferen Bodenreflektoren, 
wahrscheinlich aufgrund von Sedimentmassenbewegungen in 
frÃ¼here Perioden, deformiert. 
Die 3,5 kHz-Aufnahmen der Becken I1 bis IV spiegeln 
deutlich den EinfluÃ des Bodenwassers auf die Sedimentation 
wider. Die Wirkung des als Konturstrom gebÃ¼ndelte Boden- 
Wassers ist im wesentlichen auf die W-Seite der Becken 
beschrkinkt, wie es die tiefen Rinnen in den Abb. 14, 15 und 
16. zeigen. In diesen Depressionen ist die Geschwindigkeit 
des Ausstroms von Bodenwasser aus dem sÃ¼dliche Weddellmeer 
so stark, daÃ sie eine Akkumulation von feinkÃ¶rnige 
Sedimenten wie Ton und Silt verhindert bzw. reduziert, oder 
sogar erodierend wirkt. In den randlichen Depressionen der 
Becken I11 und IV kommt es daher zur Bildung eines pflas- 
tertihnlichen Restsediments aus grobem eistransportierten 
Material (Abb. 13). 
Abb. 13: Sedimentoberflache des GKG 1168-2 (SÃ¼d-Orkney 
-- 
Becken 111) aus dem Zentrum der Stromungsrinne des Boden- 
Wassers mit einem Pflaster aus grober Dropstone- 
Konzentration Ã¼be glazial-marinem Sediment (feinkÃ¶rnige 
Schlamm mit Steinen und Kies). 
Von Becken I bis Becken IV ist zudem eine Zunahme der ero- 
siven TÃ¤tigkei des Bodenwassers zu beobachten. Dies zeigt 
sich durch 
- eine zunehmende Vertiefung der randlichen Depressionen 
von Becken I1 bis IV. 
- den Ubergang von akustisch klaren (Beckenmitte) zu unkla- 
ren (Beckenrand) Reflektorabfolgen von Becken I bis IV. 
- die kontinuierliche Abnahme der Mgchtigkeit zwischen den 
Reflektoren zu den Riindern hin von Escksn I b i s  IV. 
Eine Intensivierung und Kanalisierung der BodenstrÃ¶mun 
findet zusÃ¤tzlic durch die steilen submarinen RÃ¼cke 
statt, die alle Becken auf der Nord- und SÃ¼dseit begren- 
zen. Die Beeinflussung der Sedimentation, in den Becken I 
bis IV durch Materialtransport in Form von Rutschungen oder 
Suspensionen von den HÃ¤nge ist aufgrund der isolierten 
Lage der RÃ¼cke gering. Dies zeigt sich auch in den Sedi- 
mentkernen dieser Becken, die nur wenige Turbidit- 
ablagerungen fuhren (s. a. Anhang, Kernbeschreibung). 
SÃ¼d-Orkney-Becke II 
oden wasserstrorn 
Abb. 14: Interpretation der 3,5 kHz-Aufzeichnungen des 
Beckens 11. Nach links ausdÃ¼nnend Sedimente deuten auf 
eine Str6mung hin, die nach NE zielt, weil sie aufgrund der 
Corioliskraft auf der Sud-Hemisphkire nach links abgelenkt 
wird, und dadurch asymmetrisch den Boden des Beckens von 
Sediment freihkilt. Im Vergleich zu dem Becken I (Abb. 12) 
wird das Sedimentationsgeschehen in diesem Becken 
wesentlich stgrker durch den Bodenwasserstrom beeinfluÃŸt 
SÃ¼d-Orkney-Becke 1 1 1  
Abb. 15: Interpretation der 3,5 kHz-Aufzeichnungen des 
-- 
Beckens 111. Die zum Beckenrand hin auskeilenden Reflek- 
toren deuten auf eine Str6mung hin, die im Bereich der 
Depression die Ablagerung von feink6rnigem Material ver- 
hindert bzw. reduziert. Erosion findet vermutlich nicht 
bzw. nur geringfugig statt. Zur Beckenmitte hin nehmen die 
Str6mungsgeschwindigkeiten ab, worauf die kontinuierlichen 
Bodenechos mit engstxndigen parallel verlaufenden Reflek- 
toren hinweisen. Sie deuten auf eine ruhige hemipelagische 
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Abb. 16: 3 , 5  kHz-Querschnitt durch das Siid-Orkney-Becken 
-- 
IV. Die Beeinflussung der Sedimentation durch die Tgtigkeit 
des Bodenwassers ist hier am stgrksten. Im Bereich der tief 
eingeschnittenen Depression lassen die Aufzeichnungen einen 
AusbiÃ von Hartgestein vermuten. Eine Sedimentbedeckung ist 
nicht zu beobachten. Es wird dort vermutlich nicht mehr 
sedimentiert, sondern vorwiegend erodiert. 
Die Ergebnisse der KorngrÃ¶ÃŸenanalys (Sand, Silt, Ton) 
wurden im ternÃ¤re Diagramm nach SHEPARD (1954) darge- 
stellt (Abb. 17). Danach kÃ¶nne die untersuchten Sedimente 
durchweg als siltige Tone bis tonige Silte mit geringen 
Sandbeimengungen bezeichnet werden.Im Mittel machen Ton und 
Silt etwa 95 % der Sedimente aus (s. Anhang, Kap. 16.4.1.). 
In den Sedimenten des Beckens I, im Kern 1175-3, liegen die 
Sandanteile im Mittel bei 3,9 % mit maximalen und minimalen 
Werten von 60 % und 0,1 % (Abb.18). Die Siltanteile schwan- 
ken zwischen 27 % und 80 % (4) 50 % ) .  Die niedrigsten Sand- 
und Siltgehalte weist der Kern 1167-9 aus dem sÃ¼dlichste 
Becken IV auf. Die Sandanteile in den Proben liegen 
zwischen 0,3 % und 13 % ( @ J  1,6 % ) ,  die Siltanteile schwan- 
ken zwischen 19,2 % und 76,8 % (4) 44 % ) .  In den Sedimenten 
des Beckens I11 variieren die Sandgehalte im Kern 1170-3 
innerhalb von 0,1 % bis 28 % (0 2,7%), im Kern 1170-1 
zwischen O l l  % und 23 % ( 4  2,5 % ) .  Die durchschnittlichen 
Siltanteile liegen im Kern 1170-3 bei 49 % ,  im Kern 1170-1 
bei ca. 42,8 % .  Dementsprechend weist 1170-1 generell 
hÃ¶her Tonanteile als der Parallelkern 1170-3 auf. 
Mit Hilfe der Sand-Silt-Ton-VerhÃ¤ltniss ist eine Unter- 
gliederung dieser Kerne in grob- und feinkÃ¶rnig Horizonte 
durchfÃ¼hrbar Die grobkÃ¶rnige Abschnitte werden dabei als 
warm-, die feinkÃ¶rnige als kaltzeitliche Ablagerungen an- 
gesehen (Kap. 10.1., 10.2.).Diese Interpretation wird durch 
die Datierung der Sedimente (Kap. 7.10.) und die gute Kor- 
relation der Kerne mit Hilfe der sedimentologischen Para- 
meter, wie z. B. IRD- und Fossilgehalt, gestutzt (Kap. 8.). 
In den Kernen 1167-9, 1170-1 und 1170-3 kÃ¶nne drei, im 
Kern 1175-3 vier Abschnitte mit eindeutig erh6hten Sand- 
und Siltanteilen voneinander unterschieden werden (Abb. 
18). Sie wechsellagern mit feinkÃ¶rnige Bereichen, in denen 
die Sandanteile im Schnitt unter 1 % liegen, und der Ton- 
anteil generell Ã¼be 50 % des Sediments ausmacht. 
Eine Korrelierung dieser Kerne mit Hilfe der Grob-Fein-In- 
tervalle ist mÃ¶glic (Abb. 18). Die grobkÃ¶rnige Horizonte 
I, I1 und I11 kÃ¶nne ebenso wie die feinkÃ¶rnige Bereiche 
sehr gut miteinander korreliert werden. Der grobkÃ¶rnig 
Horizont IV findet sich nur im Kern 1175-3. Die im Kern 
1167-9 zwischen 860 cm und 795 cm Tiefe vorkommenden Proben 
mit geringeren Tongehalten reprÃ¤sentiere Turbiditabla- 
gerungen. Die zwei Proben mit hÃ¶here Grobkornanteilen in 
970 cm und 960 cm Tiefe kÃ¶nnte jedoch den obersten Teil 
des Horizonts IV im Kern 1167-9 darstellen. Die Datierung 
der Sedimente (Kap. 7.10.) und die gute Korrelation der 
Kerne mit Hilfe von allen sedimentologischen Parametern 
(Kap. 8.) wÃ¼rd diese Interpretation, wonach im Liegenden 
Ton Ton Ton 
Schelf A 
1177-3 ,.'Y\^  ^
Sand Silt Sand Sllt 
Ton Ton 
Sand Silt Sand Silt 
Abb. 17: Die Sand-Silt-Ton-Verteilung der Sedimentproben im Dreiecksdiagramm. 
Der Schwerpunkt der Punktverteilung liegt deutlich im Silt-Ton-Bereich. Vom 
Schelf und oberen Hang bis zum Becken IV ist eine zunehmende Verfeinerung der 
Sedimente zu beobachten. Eine Ausnahme bilden die Ablagerungen des aus einer 
Erosionsrinne des Becken .I1 stammenden Kerns 1173-9. 
LEGENDE 
Q Sand + Kies 
iJ sin 
D Ton 
Abb. 18; Prozentualer Anteil der Sand-, Silt- und Tonfraktion am Gesamtsediment 
in den Kernen 1175-3, 1170-3, 1170-1 und 1167-9. Es wechsellagern grobk6rnige 
Sedimenthorizonte, die als warmzeitliche Ablagerungen interpretiert werden, mit 
feink6rnigen Horizonten. Letztere reprgsentieren die Kaltzeiten.Die groben bzw. 
feinen Abschnitte erm6glichen eine Korrelation der Kerne miteinander. 
T= Turbidit 
des untersten feinkÃ¶rnige Horizonts (950-870 cm) grÃ¶bere 
d. h. warmzeitliche Ablagerungen folgen, zulassen. 
Diese Grob-/Fein-~bfolge spiegelt sich in der Verteilung 
des eistransportierten Materials (Kap. 7.3.) und der 
Komponenten der Sandfraktionen (Kap. 7.4.) und in den 
Fluktuationen der Wasser- und Corg-Gehalte (Kap. 7.5. U. 
7.6.), der Scherkraft (7.7.) und der magnetischen 
IntensitÃ¤ (Kap. 7.10.2.2.) wider. 
7.3. Verteilung des eistransportierten Materials 
BRAMLETTE & BRADLEY (1941) waren die ersten, die die Fluk- 
tuationen in der Verteilung von eisverfrachtetem Material 
(IRD = Ice rafted debris) benutzten, um im Nordatlantik 
Kalt- und Warmzeiten zu identifizieren. Es folgten zahlrei- 
che weitere Studien, die sich mit den Beziehungen zwischen 
Eistransport und kontinentaler Vereisung und zwischen IRD 
und PalÃ¤oklim und PalÃ¤oozeanographi befaÃŸte (Tab. 2). 
Ein Teil dieser Autoren parallelisiert ein erhÃ¶hte IRD- 
Vorkommen im Sediment mit verstÃ¤rkte glazialer AktivitÃ¤ 
u.a. CONOLLY & EWING, 1965; OPDYKE et al., 1966). Andere 
korrelieren einen hsufiger auftretenden IRD-Anteil mit 
einer ErwÃ¤rmungsphas (u.a. FILLON, 1972; WEAVER, 19731, 
oder machen das zeitliche Auftreten des eisbergtranspor- 
tierten Sediments von der Lokalitkit der untersuchten Sedi- 
mentkerne abhÃ¤ngi (u.a. WATKINS et al., 1974,1982; FILLON, 
1977). Letztere bezeichnen die IRD-Akkumulation als dia- 
chron, d.h. eisverfrachtetes Material wird bevorzugt in hÃ¶ 
heren Breiten wÃ¤hren einer Warmzeit und in niederen Brei- 
ten wÃ¤hren einer Kaltzeit abgelagert. 
Als MaÃ fÃ¼ die IntensitÃ¤ des Eistransportes wird von den 
genannten Autoren (s, a. Tab. 2) Ãœberwiegen das gesamte 
terrigene, nicht vulkanische Material > 0,063 nun (Sand- und 
Kiesfraktion) benutzt. In dieser Arbeit wird dagegen nur 
die terrigene, nicht vulkanische Kiesfraktion > 0,063 mm 
als IRD bezeichnet. Material dieser KorngrÃ¶Ã kann der SÃ¼d 
Orkney-Region im wesentlichen nur durch Eisberge oder durch 
eine starke BodenstrÃ¶mun zugefÃ¼hr werden. Ein Transport 
durch Wind ist auszuschlieÃŸen da bei KorngrÃ¶ÃŸ iiber 0,5mm 
eine Verfrachtung iiber grÃ¶ÃŸe Entfernungen hinweg, z.B. 
von der Antarktischen Halbinsel her, nicht mÃ¶glic ist 
(HOLDGATE, 1967). Dem Sedimenteintrag durch Turbidite kommt 
ebenfalls nur eine geringe Bedeutung zu, da Rutschmassen in 
den Sedimentkernen fehlen bzw. nur sehr vereinzelt 
vorkommen (s . a. Anhang, Kernbeschreibung) . Dies ist U. a. 
darauf zurÃ¼ckzufÃ¼hre daÃ die Becken durch submarine 
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Die Diatomeenart Eucampia 
antarctica korreliert im 
letzten Glazial positiv 
mit I R D  und vulk, Aschen 
Das eisverfrachtete Sediment besteht Ã¼berwiegen aus angu- 
laren Quarzk6rnern ( >  50 % ) , Feldspaten ( 5-20 % ) , Gesteins- 
bruchstÃ¼cke ( >  10 % )  und akzessorischen Mineralen. Uber 
90% der Partikel geh6ren dem Feinkiesbereich an. 
Die h6chsten IRD-Gehalte finden sich in den Sedimenten auf 
dem Schelf und am oberen Kontinentalhang und in den Kernen 
1175-3 und 1173-9, die auch die meisten gr6ÃŸere 
Dropstones" z.T. bis 10 cm Durchmesser fÃ¼hre (B. Anhang, 
Kap. 14.5. ) . Nach SÅ¸de zu nehmen die IRD-Gehalte ab, so 
da@ die Sedimente des Beckens IV nur noch relativ wenig 
eistransportiertes Material aufweisen (Abb. 19). 
Abb. 19: Die Verteilung des eistransportierten Materials in 
den Sedimentkernen des Arbeitsgebietes. Die Vorkommen von 
Dropstones" sind markiert. Die Striche entsprechen in 
ihrer Lange der relativen Anzahl der Kieskomponenten ( >  
2mm) pro 1 cm Kernabschnitt. Die IRD-reichen Horizonte, die 
als warmzeitliche Sedimente interpretiert werden, k6nnen 
miteinander korreliert werden. Sie wechsellagern mit den 
feink6rnigeren Sedimenten der Kaltzeiten. T = Turbidit 
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In allen Kernen wechsellagern dabei IRD-ftihrende Horizonte 
mit Abschnitten, die kein oder nur sehr wenig eistrans- 
portiertes Material aufweisen. Viel IRD findet sich dabei 
in den grobkÃ¶rnige Horizonten der Kerne, wenig bzw. kein 
IRD in den tonreicheren Bereichen (s . a. Kap. 7.2. ) . Ent- 
sprechend der im Kap. 7.2. beschriebenen Grob-/Fein-Ab- 
folge kÃ¶nne drei bzw. im Kern 1175-3 vier IRD-fÃ¼hrend 
Abschnitte voneinander unterschieden werden. Eine Kor- 
relation dieser Horizonte ist mÃ¶glic (Abb. 19). Auffallend 
ist dabei der jeweils oberste Horizont mit zwei etwa 10 cm 
bis 40 cm machtigen Abschnitten, die hohe IRD-Gehalte 
aufweisen. Ein etwa 10 cm bis 20 cm dicker Sediment- 
horizont, der kein bzw. nur sehr wenig eistransportiertes 
Material fÃ¼hrt trennt diese beiden Abschnitte. 
Die Verteilung der Kieskomponenten innerhalb der grob- 
k6rnigen Bereiche ist zudem charakteristisch (Abb. 20). 
Nach einem IRD-armen 10 cm bis 20 cm miichtigen Ubergangs- 
horizont wird in allen Kernen sofort das Intervall mit dem 
hÃ¶chste Eintrag an eisverfrachtetem Material (IRD-Maximum) 
erreicht. Diesem maximal 40 cm mgchtigen Bereich folgt ein 
Abschnitt mit etwas geringeren aber etwa gleichbleibenden 
IRD-Anteil, dem sich zum Hangenden hin wieder ein ca. 10 cm 
bis 20 cm mÃ¤chtige IRD-armer Horizonte anschlieÃŸt DarÃ¼be 
folgen tonige Sedimente. 
Bei einem Vergleich der IRD- mit der Sandverteilung zeigt 
es sich auÃŸerdem daÃ die IRD-Vorkommen eindeutig positiv 
mit einem erhÃ¶hte Gehalt an Grobsand > 0,5 mm korrelieren 
(Abb. 20). Dies ist z.B. im Kern 1170-3 in etwa 720-620 cm, 
470-440 cm und 100-70 cm Tiefe der Fall, wobei die IRD- 
Maxima zudem eindeutig auch noch mit den h6chsten Grobsand- 
gehalten Ã¼bereinstimmen In den IRD-armen Abschnitten dage- 
gen dominieren die feinkÃ¶rnigere Sandfraktionen. Dies ist 
ein Hinweis dafÃ¼r daÃ vermutlich der gr6ÃŸt Teil des hier 
vorkommenden Grobsandes ebenfalls auf Eisbergtransport 
zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. 
Die groben Horizonte reprasentieren warmzeitliche VerhÃ¤lt 
nisse (s. a. Kap. 10.2.). Demnach fand der IRD-Eintrag 
vorwiegend wahrend der Warmzeiten statt, was mit den Unter- 
suchungen von ANDERSON (1972), ORHEIM & ELVERHOI (1981) und 
GROBE (1986) Ãœbereinstimmt In den Kaltzeiten dagegen war 
das Arbeitsgebiet vÃ¶lli eisbedeckt, und es wurde nur sehr 
wenig bzw. kein eistransportiertes Material abgelagert. Der 
entlang des SÃ¼d-Orkney-Profil von Norden nach SÃ¼de hin 
abnehmende IRD-Gehalt (Abb. 19) spiegelt vermutlich die 
Meereisbedeckung wider (s. a. Kap. 10.1.). Die sÃ¼dliche 
Gebiete sind in den Sommermonaten durchschnittlich langer 
eisbedeckt als die n6rdlichen Bereiche des Arbeitsgebietes 
(s. Kap. 5.3.). Dementsprechend kommt im Becken IV weniger 
IRD zur Ablagerung als in den Becken I, I1 und 111, Der 
Kern 1167-9 fÃ¼hr daher die geringsten, der Kern 1175-3 
die h6chsten IRD-Gehalte. 
Korngr6ÃŸenvertellun der 
Kleslcrn Sandfraktion In  % 
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Abb. 20: Eistransportiertes Material (IRD) und Korngr6ÃŸen 
verteilung des Detritus > 0,063 mm im Kern 1170-3. Die 
IRD-fuhrenden Horizonte korrelieren positiv mit einem er- 
h6hten Vorkommen an Grobsand > 0,5 mrn. T = Turbidit 
7.4. Verteilung der Komponenten in der Sandfraktion 
Radiolarien, Diatomeen, Foraminiferen und Schwammnadeln 
sowie Quarz, Feldspate, Gesteinsbruchstiicke und vulkanische 
Aschen machen zu mehr als 95 % die Sandfraktionen der 
meisten Proben aus (s. Anhang, Kap. 16.6.). Glimmer, Glau- 
konit, Pyrit, Schwerminerale und Mikromanganknollen spielen 
eine untergeordnete Rolle. 
7.4.1. Kieselige Mikroorganismen 
Radiolarien und Diatomeen finden sich in den Ablagerungen 
auf dem Schelf und am oberen Kontinentalhang und in den 
Sedimenten der Becken I und 111. Als Begleitfauna treten 
Schwammnadeln, Foraminiferen und seltener BruchstÃ¼ck von 
Molluskenschalen auf. 
Im Kern 1175-3 (Becken I) kÃ¶nne vier Horizonte, die kie- 
selige Mikrofossilien fÃ¼hren von fossilleeren Sedimentab- 
schnitten abgegrenzt werden (Abb. 21). Kieselorganismen 
treten dabei in den Bereichen von 1108-864 cm, 824-608 cm, 
480-280 cm und von 136 cm Tiefe bis zur KernoberflÃ¤ch auf. 
Die Radiolariengehalte erreichen Maximumwerte von 19 % bis 
22,5 % ,  die Diatomeen erlangen in den obersten drei Zonen 
maximale Haufigkeiten von 18 % bis 34 % .  Auffallend ist der 
unterste Horizont mit zwei ca. 30 cm mÃ¤chtige Sediment- 
abschnitten, die Diatomeenanteile von Ã¼be 90 % aufweisen 
(s. a. Kap, 10.2.1.). Ein kurzfristiger RÃ¼ckgan in der 
HÃ¤ufigkei der Diatomeen auf 5 %, der sich aber durch er- 
h6hte Radiolariengehalte von 22 % auszeichnet, trennt diese 
beiden Bereiche. HÃ¶her Schwammnadelvorkommen treten eben- 
falls nur in diesen radiolarien- und diatomeenfÃ¼hrende 
Bereichen mit Maximumwerten von 5 % auf. Die Durch- 
schnittswerte liegen unter 2 % .  In den Ã¼brige Sediment- 
abschnitten finden sich nur vereinzelte BruchstÃ¼cke 
Im Becken I11 finden sich kieselige Mikrofossilien im Kern 
1170-1 in 520-344 cm, 296-252 cm und 100 bis 0 cm, im 
Kern 1170-3 in 749-600 cm, 500-340 cm, 280-240 cm und 112 
bis 0 cm Tiefe (Abb. 21).Die Mikrofossilgehalt sind gerin- 
ger als im Kern 1175-3. Die Radiolariengehalte liegen unter 
13 %, die der Diatomeen unter 21 % ,  Die Mikrofossilvor- 
kommen in Kern 1170-3 in 296-252 cm bzw. im Kern 1170-1 in 
280-240 cm Tiefe sind turbiditisch (Kap. 10.5. und 16.2.). 
Bei der Verteilung der Radiolarienanteile fÃ¤ll auf, daÃ 
die Radiolarien ihre hÃ¶chste Gehalte erst dann erreichen, 
wenn die IRD-Maxima bereits Ãœberschritte sind (Abb. 22), 
und der Anteil an eisverfrachtetem Detritus wieder abnimmt. 
Diese Beobachtung trifft fÃ¼ alle fossilfÃ¼hrende Kerne zu. 
Die fossilfÃ¼hrende Horizonte zeichnen sich zudem durch 
hÃ¶her Sandgehalte und einem verstÃ¤rkte Auftreten von 
eisverfrachtetem Detritus, GesteinsbruchstÃ¼cke und vulka- 
nischen Aschen aus (Abb. 22). Demnach korrelieren die 
fossilfÃ¼hrende Sedimente mit den sand- und siltreichen 
und IRD-fÃ¼hrende Horizonten, die als warmzeitliche Abla- 
gerungen angesehen werden (s. a. Kap. 10.2.). Die Fossilge- 
halte ermÃ¶gliche daher wie die IRD- und die Sand-, Silt- 
und Tongehalte eine recht gute Korrelierung der Kerne der 
Becken I und I11 miteinander. 
Abb. 21: Prozentanteil der Radiolarien und Diatomeen an der Sandfraktion in 
P-
den Kernen 1175-3, 1170-3 und 1170-1. Die fossilfÃ¼hrende Sedimente 
reprÃ¤sentiere die Warmzeiten, die fossilleeren die Kaltzeiten. Die drei 
oberen fossilfÃ¼hrende Horizonte ermÃ¶gliche eine Korrelierung der Sedi- 
mentkerne. 




Abb. 22: Die Zusammensetzung der Sandfraktion im Kern 1170- 
3 .  Die drei fossilfÃ¼hrende Horizonte zeichnen sich durch 
erhÃ¶ht Gehalte an IRD, GesteinsbruchstÃ¼cken Aschen und 
Mineralen aus. Die Sandfraktion besteht ansonsten im 
wesentlichen aus QuarzkÃ¶rner und Feldspkiten. T = Turbidit 
Die Sedimentkerne 1173-9 (Becken 11) und 1167-9 (Becken IV) 
fÃ¼hre keine kieseligen Schalenreste. Dies gilt auch fÃ¼ 
den Kern 1167-10 (POREBSKI, mÃ¼ndl Mitt.). 
Eine eindeutige Erklkirung fÃ¼ diese fehlende Uberlieferung 
von Organismen in den Becken I1 und IV, sowie fÃ¼ die ge- 
ringeren Fossilgehalte im Becken I11 im Vergleich zum 
Becken I gibt es bislang nicht ( 8 .  a. Kap. 10.2. ) . MÃ¶gli 
cherweise fÃ¼hrt in den Warmzeiten eine lkingere z. T. auch 
permanente Eisbedeckung der sÃ¼dliche Bereiche des 
Arbeitsgebietes im Vergleich zu den n6rdlicher gelegenen 
Regionen zu einer stark eingeschrkinkten Produktion von 
Kieselorganismen im Bereich der Becken I11 und IV (FUTTERER 
et al., 1988). Danach wÃ¼rde die Gehalte an Kieselor- 
ganismen in den Sedimenten des SÃ¼d-Orkney-Profil die 
Eisbedeckung im Arbeitsgebiet widerspiegeln. DafÃ¼ sprechen 
auch mehrjtihrige Beobachtungen der letzten Jahre U. a. von 
ZWALLY et al. (1983). Sie zeigen, daÃ die nÃ¶rdliche 
Bereiche des Arbeitsgebietes (Becken I) im Verlauf eines 
Jahres durchschnittlich am lÃ¤ngste eisfrei sind (s. a. 
Kap. 5.3., Abb. 8). Die sÃ¼dlichere Regionen (Becken IV) 
sind gar nicht bzw. nur sehr kurzfristig eisfrei (s. Kap. 
10.2.). 
WÃ¤hren der Kaltzeiten wurden vermutlich generell keine 
kieseligen Fossilreste im Arbeitsgebiet akkumuliert, da 
die Packeiskante sehr viel weiter n6rdlich, im SÃ¼dsomrne 
bei etwa 58OS und im Winter bei ca. 50Â° (HAYS et al, 
1976a; BURCKLE & CIRILLI, l986), gelegen haben dÃ¼rft (s. 
Kap. 10.1. und 10.2.). 
Die Fossilleere des Beckens I1 (SL 1173-9 und GKG 1173-6) 
kann nicht nur durch eine geringere Produktion von 
Kieselplankton erkltirt werden. Dieses Becken ist generell 
lgnger eisfrei als das Becken 111, und demnach mÃ¼ÃŸt die 
Sedimente dieses Beckens zumindest einige Fossilreste 
fÃ¼hren Die Fossilleere muÃ daher andere Ursachen haben. 
L6sung k6nnte zum Beispiel eine Rolle gespielt haben (s. a. 
Kap. 10.2.). 
7.4.2. Foraminiferen 
In den Sedimenten auf dem Schelf und am oberen Kontinental- 
hang und in den Sedimenten der Becken I und I11 entfallen 
im Durchschnitt knapp 1 % der Gesamtfauna auf benthonische 
Foraminiferen, in der Hauptsache agglutinierende Formen. 
Mehr als die HÃ¤lft davon sind rahrenftirmige Sandschaler 
bzw. deren BruchstÃ¼ck (z.B. Reophax nodulosus und Reophax 
dentaliniformis). GehÃ¤us von planktonischen Foraminiferen 
finden sich vereinzelt in den Oberflgchenproben auf dem 
Schelf. Die Kerne 1173-9 und 1167-9 fÃ¼hre keine 
Foraminiferen. 
Hohe Gehalte an agglutinierenden Foraminiferen von 8 % 
bis 11 % kommen nur in den oberflÃ¤chennahe Proben der Se- 
dimente vor. Insbesondere Reophax, deren GehÃ¤useverkittun 
leicht auf mechanische und chemische Beanspruchung 
reagiert, ist vorwiegend auf die OberflÃ¤chensediment be- 
schrtinkt. Unterhalb von 20 cm Sedimenttiefe nimmt der 
Anteil an Sandschalern dann sehr schnell auf Werte, die 
zwischen 0,05 % und 2 % liegen, ab. 
Ab etwa 70 cm bis 80 cm Kerntiefe, mit dem Wechsel von 
grob- zu feinkÃ¶rnige Material, sind keine oder nur noch 
mehr oder minder stark korrodierte Exemplare, z.T. 
unidentifizierbar, Ã¼berliefert Kurzfristig nimmt die 
HÃ¤ufigkei dann im Kern 1175-3 noch einmal in 230 cm bis 
210 Cm Tiefe auf 6/35 % zu. Die Gehguse sind in diesem Ab- 
schnitt fast alle mit Fe-Mn Ã¼berzogen was vermutlich ihre 
Aufl6sung verhinderte, und zu ihrer Erhaltung und Anrei- 
cherung fÃ¼hrte In den Kernen 1170-1 und 1170-3 lassen sich 
ebenfalls leicht erhÃ¶ht Vorkommen von max. 1,9 % in 190 cm 
bis 180 cm und von 0,5 % bis 0,6 % in 275 cm bis 259cm 
Tiefe beobachten. Bei letzteren deuten Sedimentstrukturen 
darauf hin, daÃ es sich um hangabwÃ¤rt gerutschtes und 
aufgearbeitetes Material handelt (s. Kap. 10.5.). Ab 280 cm 
Kerntiefe fÃ¼hre die Sedimente keine Foraminiferen mehr. 
Obwohl die Foraminiferenverteilung von verschiedenen Para- 
metern, wie z .B. der diagenetischen AuflÃ¶sun und der me- 
chanischen ZerstÃ¶run abhÃ¤ng (U. a. LOHMANN, 1978), 
scheint es, daÃ die Zusammensetzung des Sediments hier eine 
sehr entscheidende Rolle spielt. Sandschaler finden sich 
fast ausnahmslos nur in den grobk6rnigen diatomeen- und 
radiolarienfÃ¼hrende Horizonten der Kerne, Dies hÃ¤ng wahr- 
scheinlich damit zusammen, daÃ agglutinierende Foramini- 
feren vor allem sandkorngroÃŸ detritische Komponenten wie 
terrigenen Quarz, vulkanische Partikel, FeldspÃ¤t und 
kieselige Organismenreste zum Bau ihrer Schalen benÃ¶tigen 
In den tonreichen Sedimenten dagegen ist das Angebot an 
SandkÃ¶rner geringer. Ihre Verbreitung k6nnte aber auch 
durch die FlieÃŸgeschwindigkeite des Bodenwassers beein- 
fluÃŸ worden sein, da sehr starke StrÃ¶munge die 
empfindlichen GehÃ¤us der Sandschaler vollstÃ¤ndi zerst6ren 
kÃ¶nnen Aus diesem Grunde fehlen sie vermutlich auch 
gÃ¤nzlic in den Sedimenten des Beckens I1 (Kern 1173-9). 
In den Sedimenten des Beckens IV (KAL 1167-9, GKG 1167-5) 
wirkten sich mehrere Parameter, wie z.B. das geringe 
Vorkommen von grobkÃ¶rnige Komponenten und das geringe 
NÃ¤hrstoffangebo aufgrund der langandauernden jÃ¤hrliche 
Meereisbedeckung ( s .  Kap. 5.3.) und der Wassertiefe von 
Ã¼be 4400 m, u~Ã¼nsti auf die Besiedlung des Meeresbodens 
durch Foraminiferen aus. 
7 . 4 . 3 .  Quarz 
Helle und gefÃ¤rbt Quarze, FeldspÃ¤t und nicht ngher be- 
stimmte detritische Partikel sind in einer Gruppe zusammen- 
gefaÃŸt Der terrigene monomineralische Sedimentanteil 
besteht dabei im wesentlichen aus klaren und mattierten 
Quarzktjrnern ( >  80 % ) .  
Mit zunehmenden Anteil an eistransportierten Material und 
kieseligen Organismen nimmt der Quarzkorngehalt im Sediment 
ab. Die geringsten Vorkommen (hÃ¤ufi < 10 % )  finden sich 
daher in den fossil- und grobkornreichen Horizonten der 
untersuchten Kerne (Abb. 22). Hohe Quarzgehalte von 90 % 
und mehr kommen dagegen in den fossilleeren, IRD-armen und 
tonreichen Abschnitten vor. Insbesondere die Kerne 1167-9 
und 1173-9, die beide nur terrigene Komponenten fÃ¼hren 
weisen in den feinkÃ¶rnige Horizonten hÃ¤ufi Quarzanteile 
von iiber 95 % auf. 
Die K6rner sind generell schlecht gerundet (angular bis 
subangular). Aufnahmen mit dem Rasterelektronenmikroskop 
zeigen eine KornoberflÃ¤ch mit starkem Relief. 
UnregelmÃ¤ÃŸi kleine EindrÃ¼ck und MikroabbrÃ¼ch (sog. 
sheetings" ; MARGOLIS & KRINSLEY, 1974 ) kommen vor. Diese 
Beobachtungen k6nnten ein Hinweis dafÃ¼ sein, daÃ diese 
QuarzkÃ¶rne durch Eisberge ins Arbeitsgebiet transportiert 
worden sind. 
7.4.4. Gesteinsbruchstucke 
GesteinsbruchstÃ¼ck sind alle nicht monomineralischen Par- 
tikel. Nach dem Quarz bilden sie die hiiufigste terrigene 
Sandfraktionskomponente. Vorherrschend sind dabei aus Quar- 
zen und FeldspÃ¤te zusammengesetzte K6rner. 
Ihr Auftreten korreliert eindeutig positiv mit dem Gehalt 
an eistransportiertem Material, zu dem die Gesteinsbruch- 
stucke zu zghlen sind (Abb. 22). Deutliche Verbreitungs- 
maxima finden sich daher in den Ablagerungen auf dem Schelf 
(bis zu 36 % an der Sandfraktion), und am oberen Kontinen- 
talhang (bis zu 23 % )  und in den sand- und kiesreichen 
Horizonten der Sedimentkerne (6. Kap. 7.2. und 7.3. ) . Der 
prozentuale Anteil an GesteinsbruchstÃ¼cke betrkigt in 
diesen Abschnitten in den Kernen 1175-3 und 1173-9 15 % bis 
48 % .  In den tonreichen Sedimentpartien nimmt ihr Anteil 
auf 5 % ab. 
Entsprechend der Abnahme des eistransportierten Materials 
verringert sich der Gehalt an GesteinsbruchstÃ¼cke in den 
Sedimenten vom Becken I zur Tiefsee hin. In den grob- 
kÃ¶rnige Bereichen der Kerne 1170-3 und 1170-1 aus dem 
Becken I11 schwanken die Gehalte zwischen 5% und 16,5%. Die 
tonigen Horizonte weisen Anteile von 0 bis 3 % auf. In den 
IRD-fÃ¼hrende Horizonten des Kerns 1167-9 aus dem Becken IV 
liegen die Anteile unter 11 %, in den feinkÃ¶rnige Partien 
sogar meistens unter 2 %. 
Die Gehalte an Gesteinsbruchstiicken erlauben eine 
Korrelierung der Sedimentkerne. Im Kern 1175-3 kÃ¶nne z. B. 
deren Maxima in 450-420 cm und 365-350 cm und im Kern 
1170-3 in 470-440 cm und 410-400 cm Tiefe miteinander 
korreliert werden. Im Parallelkern 1170-1 befinden sich die 
entsprechenden Maxima in 485-450 cm und 425-415 cm und in 
dem Kern 1167-9 in 430-400 cm und 350-325 cm Tiefe. Die 
Maxima an GesteinsbruchstÃ¼cke im KAL 1175-3 in 800-760 cm 
und im 1167-9 in 805-775 cm Tiefe sind wahrscheinlich 
identisch und kÃ¶nne miteinander korreliert werden. 
7.4.5. Vulkanische Aschen 
In den Sandproben kommen braune, grÃ¼n und opake 
AschenkÃ¶rne in variablen Anteilen vor. Es sind haupt- 
sachlich feinsandkorngroÃŸ Kristalle. Die Gehalte an 
vulkanischen Glaspartikeln sind gering ( <  15 % ) ,  
Zum Ãœberwiegende Teil finden sich die Aschen in den grob- 
kÃ¶rnige Sedimenten (Kap. 7.2.). Ihr Anteil an der 
Sandfraktion kann dort bis zu 10 % betragen, schwankt aber 
meistens zwischen 3 % und 5 % .  Diese Werte sind jedoch 
nicht unbedingt ein MaÃ fÃ¼ die Intensitgt der Anlie- 
ferung von Aschen. Zum einen ist eine Anreicherung der 
Partikel durch Strtimung mÃ¶glich zum anderen kann die bio- 
turbate Verwuhlung die Verteilung der Aschen beeinflussen. 
In allen Sedimentkernen treten weiterhin 1 bis 3 mrn dicke 
Aschenlagen in den groben Horizonten auf, die sich zu ca. 
90 % aus Kristallaschen (Hornblende, Plagioklas, Pyroxen 
und opake Minerale) zusammensetzen. Die scharfe Unterkante 
vieler dieser Lagen und die durchwÃ¼hlt OberflÃ¤ch deuten 
auf eine sehr schnelle Ablagerung aus der Luft hin. 
In den feinkÃ¶rnige Kernabschnitten fehlen Aschen nahezu 
vÃ¶llig Geringe vulkanische Aktivitat, Eisbedeckung 
und/oder Auswaschung durch BodenstrÃ¶munge kÃ¶nnte die Ur- 
sache gewesen sein. Da aber vermutlich wahrend der Sedi- 
mentation der Tone und Silte eine geschlossenen Meereis- 
bedeckung existierte, ist anzunehmen, daÃ diese den Eintrag 
an Aschen verhinderte (s. Kap. 10.1.). 
fÃ¼ die Anlieferung der Aschen kommen sowohl Wind- als auch 
Eistransport in Frage. Herkunftsgebiete kÃ¶nne z.B. Decep- 
tion- und Bridgeman-Island und die Antarktische Halbinsel 
sein. Das deutliche uberwiegen der Kristallaschen gegenÃ¼be 
Glas reflektiert vermutlich eine proximale Ablagerung von 
lufttransportiertem Material. Ebenso kÃ¶nne aber auch die 
glasigen instabilen Komponenten durch StrÃ¶mun ausgewa- 
schen oder durch diagenetische Umwandlung in Tonminerale, 
Zeolithe und Sio~, entfernt worden sein. 
7.4.6. Authigene Minerale 
7 . 4 . 6 . 1 .  Mikromanganknollen 
Als Mikromanganknollen werden alle Partikel bezeichnet, die 
mit Eisen- und Manganhiiutchen umkrustet sind (Abb. 23). 
Mikromanganknollen finden sich in Gehalten von maximal 4,5% 
nur in den sand- und kiesreichen Horizonten der Sediment- 
kerne der Becken I (1175-3), I1 (1173-9) und I11 (1170-3, 
1170-1). Sie treten dabei besonders in den Sandfraktionen 
< 0,25 mm auf. In allen genannten Kernen kommen zudem etwa 
10 cm bis 30 cm dicke lamellierte dunkelbraune Horizonte 
vor, deren Lagen zu 80 % bis 95 % aus feinsandkorngroÃŸe 
Mikromanganknollen bestehen. In den tonigen Kernabschnitten 
und in den Sedimenten des Kern 1167-9 liegen die Anteile 
dagegen unter 0,5 % .  
Mehr als 80 % der vorkommenden Knollen haben eine traubige 
(mehrkernige) oder irreguliire Form, z.T. Ã¤hnel letztere 
schlackenartigen GesteinsbruchstÃ¼cke (Abb. 24). Nach den 
Untersuchungen mit dem Rasterelektronenmikroskop (mit 
energiedispersiver Analytik) bilden Mn und zu einem etwas 
geringeren Anteil Fe die dominierenden Elemente. Weiterhin 
finden sich Si, Al, Mg, K und geringe Gehalte an Ti und Ca. 
Die relativ hohen Si-Gehalte lassen sich vermutlich auf 
kieselige Organismenreste und/oder Tonminerale zurÃ¼ck 
fÃ¼hren die auf der Oberfliiche der MangankÃ¶rne zwischen 
den Fe-Mn-Trauben eingeschlossen sind. Auffallend sind 
einzelne vÃ¶lli aus Fe-Mn-Oxiden bestehende Kugeln. Sie 
kennzeichnen vermutlich den totalen Ersatz eines 
RadiolariengehÃ¤uses 
Die Bildung der Mikromanganknollen wird von mehreren Fakto- 
ren beeinfluÃŸt GÃ¼nsti auf die Ausscheidung von Fe-Mn-Oxi- 
den wirken sich eine geringe Sedimentationsrate (2-5 
mm/1000 Jahre; GREENSLATE, 1978), eine sauerstoffreiche 
BodenstrÃ¶mun und das Vorkommen von grÃ¶bere Partikeln, die 
dann als Kern dienen kÃ¶nnen aus (MARGOLIS, 1973; CRONAN, 
1975; GLASBY, 1976). Die drei genannten Faktoren sind 
wiederum von den BodenstrÃ–mungsaktivit8te und der 
Meeresbodenmorphologie abhiingig. 
Das geringe bzw. fehlende Vorkommen von Fe- und Mn- 
Ã¼berzogene KÃ¶rner in den feinkÃ¶rnige Sedimentabschnitten 
der Kerne laÃŸ sich wahrscheinlich auf ein ungÃ¼nstige 
Redoxpotential (positiv) zurÃ¼ckfÃ¼hre so daÃ eine 
Oxidation von Mn2+ zu Mn4+ und die Bildung von MnOz nicht 
stattfinden konnte. 
Abb. 2 3 ;  Mit einer Fe-Mn-Kruste Ã¼berzogen Schwamrnnadel ( 7 )  
im Kern 1175-3 in 159 cm Sedimenttiefe. 
Abb. 24: Die OberflÃ¤ch der Mikromangankorner besteht vor- 
wiegend aus dicht gepackten Fe-Mn-Oxiden, die kugelige 
Aggregate bilden (traubenfÃ¶rmig OberflÃ¤chentextur 
NESTEROFF, 1982). Kern 1175-3 in 165 cm Sedimenttiefe. 

eine Glaukonitentstehung verhindern, wie es vermutlich im 
Becken I1 (Kern 1173-9) der Fall gewesen ist. Die hohen 
Glaukonitvorkornmen in den Kernen 1175-3, 1170-1 und 1170-3 
sind wahrscheinlich auf eine gute Bilanz zwischen 
detritischem Eintrag, Bodenstr6mung und der Anlieferung von 
geeignetem Subtrat, z.B. von Kotpillen, zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Das Fehlen von Glaukonit in den ~edimenten des Beckens IV 
(1167-9) l3ÃŸ sich vermutlich auf ein fÃ¼ die Glauko- 
nitbildung ungÃ¼nstiges nur aus kleinen terrigenen Minera- 
len ( C  0,l nun) bestehendes Substrat, in dem darÃ¼be hinaus 
oft ein reduzierendes Mikromilieu fehlt, zurÃ¼ckfÃ¼hre 
Insgesamt ist die authigene Bildung des Glaukonits in 
diesen Breitengraden und in diesen Meerestiefen recht unge- 
wohnlich. hnliche Vorkommen wurden aber bereits von GROBE 
(1986) beschrieben. Ein Eintrag des Glaukonits durch 
Turbidite kann ausgeschlossen werden. 
7.5. Karbonat- und Nichtkarbonat-Kohlenstoff 
Der Karbonatgehalt liegt in allen Kernen unter 0,2 % .  Der 
Gesamtkohlenstoffgehalt entspricht daher fast vollstiindig 
dem Vorkommen an organischem Kohlenstoff, 
Die Sedimente enthalten Ã¼berwiegen geringe Gehalte von 
0,2 % bis 0,6 % an organisch gebundenen Kohlenstoff (Abb. 
25; s. Anhang, Kap. 16.9.). Abweichungen von diesen Durch- 
schnittswerten finden sich mit ca. 1 % Corg in den 
fossilreichen Oberflkichensedimenten auf dem Schelf (GKG 
1177-1 und 1177-3) und in pyrithaltigen siltigen Tonen (s. 
Kap. 10.5.) im Kern 1175-3 in 1128 cm bis 1070 cm und 475cm 
bis 415 cm Tiefe. Gehalte von weniger als 0,2 % Corg kommen 
im unteren Abschnitt des Kerns 1175-3 in 976 cm bis 900 Cm, 
770 cm bis 688 cm und 365 cm bis 343 cm und im Kern 1170-1 
in 425 cm bis 410 cm Tiefe vor. 
Die Kerogenmikroskopie, die nur an ausgewiihlten Proben 
durchgefÃ¼hr wurde, lieferte bezÃ¼glic der Zusammensetzung 
des organischen Materials eindeutige Ergebnisse. Das or- 
ganische Material ist hauptsiichlich terrigenen Ursprungs, 
worauf der hohe Anteil an Inertiniten und Vitriniten, d.h. 
Sporen und Pollen terrestischer Herkunft, und die niedrigen 
Wasserstoff-Index-Werte hinweisen. Es fki1l.t dabei auf, daÃ 
die Korngr6ÃŸ des organischen Materials im Kern 1175-3 von 
der Oberflkiche bis in etwa 500 cm Tiefe durchschnittlich 
unter 0,02 nun liegt. In den liegenden Sedimenten sind die 
Partikel durchschnittlich gr6ber (Ca. 0,04 nun). 
Abb. 2 5 ;  Der organische Kohlenstoffgehalt in den Sedi- 
-- 
mentkernen der Becken I (1175-3), 111 (1170-1, 1170-3) und 
IV (1167-9) . Die Horizonte mit niedrigen bzw. hohen Corg- 
Werten k6nnen miteinander korreliert werden. Geringe Gehal- 
te charakterisieren dabei generell die grobk6rnigen Abla- 
gerungen der Warmzeiten (gestrichelte ~inie), hohe Gehalte 
die feink6rnigen Sedimente der Kaltzeiten. T = Turbidit 
Die Akkumulationsrate der organischen Substanz wird durch 
die H6he und Art, u . a .  auch der KorngrtiÃŸ des terrigenen 
und organischen Eintrags, und durch den Saueretoffgehalt 
im Sediment und in der bodennahen Wasserschicht bedingt 
( ~ L L E R  & SUESS, 1979; STOW et al., 1984). 
Eine Abhangigkeit des Corg-Anteils von der Korngr6ÃŸe d . h .  
mit abnehmenden Grobkornanteil reichert &ich die organische 
Substanz an, zeigt sich im gesamten Kernprofil. Alle Koh- 
lenstoffkurven zeigen eine zyklisch f o l g e  von Bereichen 
mit hohen und niedrigen Corg-Werten (Abb. 25), die sich gut 
mit den fein- bzw. grobkÃ¶rnige Sedimenthorizonten (s. Kap. 
7.2.) in den Kernen korrelieren lassen. Die tonig-siltigen 
Sedimentabschnitte, in denen die Diffusion von Oxidations- 
mitteln eingeschrÃ¤nk ist, und daher mehr organische Sub- 
stanz erhalten bleibt (MUELLER & SUESS, 1979), weisen 
generell 2- bis 4-fach hÃ¶her Corg-Werte auf als die gr6be- 
ren Abschnitte. Xhnliche Beobachtungen wurden bereits in 
anderen Gebieten, z.B. im Argentinischen Becken (STEVENSON 
& CHENG, 1972), am SÃ¼dindische Kontinentalhang (MARCHIG, 
1972) und vor Peru (KRISSEK et al., 1980), gemacht. 
GÃ¼nsti auf die Erhaltung der organischen Substanz dÃ¼rft 
sich aber auch ausgewirkt haben, daÃ die Bodenwasserzirku- 
lation wÃ¤hren der Bildung der feinkÃ¶rnige Sedimente 
verringert, und die thermohaline Zirkulation reduziert war 
(s. a. Kap. 10.1. ) . Beide Faktoren kÃ¶nne ebenso wie eine 
hohe PrimÃ¤rproduktio im Oberfl3chenwasser und eine hohe 
Sedimentationsrate zu einem Sauerstoff-Defizit und zu einem 
unvollstÃ¤ndige Abbau der organischen Substanz fÃ¼hren 
Eine gute Erhaltung der organischen Komponenten ist auch 
dort zu erwarten, wo Turbidite f ur eine rasche Ablagerung 
und uberdeckung sorgten, z,B. im SL 1170-3 in 280 - 250 cm, 
im Kern 1175-3 in 1128 cm bis 1070 cm und 475 cm bis 415 cm 
und im Kern 1167-9 in 850 cm bis 800 cm Tiefe. In diesen 
Bereichen sind die terrestrischen organischen Partikel auch 
grÃ¶be (bis 0,035 mrn) als in den umgebenden Sedimenten. 
Im Hangenden dieser beiden Corg-reichen Turbidit-Horizonte 
im Kern 1175-3 folgen in 1065 cm und 410 cm Tiefe siltige 
Tone mit einem reichlichen Vorkommen an kieseligen 
Mikrofossilien vor allem von Diatomeen (s. Kap. 10.2.1.). 
Dieser hohe Eintrag an Organismen dokumentiert sich aber 
nicht, wie es eventuell zu erwarten wgre, in h6heren Corg- 
Werten. Die Corg-Gehalte sind eher gering und liegen 
meistens unter 0,4 % .  Es kÃ¶nnt sich daher bei diesen 
Sedimenten um umgelagertes Material handeln, d. h. das 
primgr produzierte organische Material ist aufgrund einer 
turbulenten und sauerstoffreichen StrÃ¶mun abgebaut worden, 
oder aber beim Transport des Sediments verloren gegangen. 
7.6. Wassergehalt 
Die Wassergehalte der untersuchten Sedimente varieren 
zwischen 30 % und 72 % (s. Anhang, Kap. 16.8.). Werte von 
Ã¼be 50 % werden in den oberflgchennahen Proben auf dem 
Schelf ( >  60 % )  und am oberen Kontinentalhang (50-53 % )  
erreicht. In den Sedimenten des Kerns 1175-3 schwanken die 
Werte zwischen 43 % und 47,5 % mit Maximalgehalten von 52 % 
bis 54 % in 1100-1065 cm, 1010-975 cm, 420-395 cm und 140- 
105 cm Sedimenttiefe. Minimale Gehalte von 39 % finden sich 
in 850-845 Cm, 630-615 cm und 485 cm Tiefe (Abb. 26). Die 
Wassergehalte der Kerne 1170-1, 1170-3 (Abb. 27) und 1167- 
9 (Abb. 28) sind durchschnittlich um 10 % bis 15 % 
niedriger. Sie liegen Ãœberwiegen zwischen 33 % und 44 % .  
In allen Kernen ist generell eine Abnahme der Wassergehalte 
mit der Tiefe feststellbar. Nur in den unteren Sedimentab- 
schnitten der Kerne 1175-3 und 1167-9, von etwa 800 cm bis 
zur Endteufe, steigen sie wieder geringfÃ¼gi an. 
Beim Vergleich der Wassergehaltkurven der Sedimentkerne mit 
den zugeh6rigen Corg-Kurven deutet sich eine annkihernde 
Proportionalitkit zwischen Wassergehalt und organischem Koh- 
lenstoff an. Ein Ã¤hnliche Zusammenhang besteht auch zwi- 
schen Wassergehalt und Ton, d.h. mit zunehmendem Tonanteil 
steigt der Wassergehalt an. Derartige Abhkingigkeiten wur- 
den bereits an marinen Sedimenten im Oslof jord (HULBERT & 
RICHARDS, 1980) und vor Peru (KELLER, 1980) nachgewiesen. 
Diese zwischen Wassergehalt und Ton- bzw. organischem Koh- 
lenstoffanteil bestehende Beziehung zeigt sich insbesondere 
in den Kernen 1170-3 (Abb. 27) und 1167-9 (Abb. 28). In 
den Sedimenten des Kerns 1175-3 (Abb. 26) zeigen sich diese 
Abhtingigkeiten voneinander nicht so eindeutig. Andere Para- 
meter, wie eine intensive Bioturbation und ein verstÃ¤rkte 
Eintrag von terrigenem Material und kieseligen Organismen, 
haben den Verlauf der Wassergehaltskurve vermutlich sehr 
stark beeinfluÃŸt Die Gehalte von etwa 50 % bis 54 % in 
990 cm bis 975 Cm, 420 cm bis 395 cm und 140 cm bis 105 cm 
Tiefe k6nnten z .  B. durch hohe Anteile an Schalen- und 
Skelettresten von kieseligen Organismen verursacht worden 
sein. Die einzelnen Diatomeen und Radiolarien sedimentieren 
zwar relativ eng nebeneinander, der Porenraum ist aber 
aufgrund der hohen Por6sittit der einzelnen Schalen sehr 
hoch (EINSELE & WERNER, 1968; LEE, 1977). Erst bei extremer 
Beanspruchung zerbrechen die GehÃ¤us und das Material ist 
komprimierbar. 
Turbidite k6nnen ebenfalls, wie im Kern 1167-9 in 525 cm 
bis 490 cm Tiefe, mit h6heren Wassergehalten assoziiert 
sein. 
7.7. Scherfestigkeit 
Die Sedimente weisen mit zunehmender Tiefe einen all- 
mxhlichen Zuwachs der Scherfestigkeit auf (s. Anhang, 
Kap. 16.7.). Im Kern 1167-9 schwanken die Werte zwischen 
etwa 10 kPa nahe der Oberflxche und etwa 42 kPa an der 
Basis (Abb. 28). Der Anstieg verltiuft gleichmtiÃŸi und die 
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Abb. 27: Scherkraft und prozentualer Anteil des Wassers, des Tons und des or- 
ganischen Kohlenstoffes im Kern 1170-3. Legende: s.Kap. 16.1., S. 140 
Abb. 28: Scherkraft und prozentualer Anteil des Wassers, des Tons und des 
organischen Kohlenstoffes im Kern 1167-9. Legende: 8 .  Kap. 16.1., S .  140 
einander. Unter Vernachl3ssigung der Extremwerte steigt 
somit die Scherfestigkeit im Durchschnitt um 2,7 kPa/m an. 
In den Kernen 1170-3 und 1170-1 liegen die durch- 
schnittlichen Scherfestigkeitswerte bei ca. 3,2 kPa nahe 
der Oberflache (Abb. 27). Bis zur Basis nehmen die Werte 
dann im 1170-1 auf ca. 16,3 kPa und im 1170-3 auf 13,7 kPa 
zu.Der Anstieg betragt in beiden Kernen etwa 1,7 kPa/Meter. 
In vergleichbarer Tiefe liegt die Festigkeit im Kern 1175-3 
bei 15 kPa (Abb. 26). Auf den ersten Metern kommt es in 
diesem Kern nur zu einer durchschnittlichen ErhÃ¶hun der 
Scherfestigkeit von 1,3 kPa/m. Ab 650 cm Tiefe bis zum 
Kernende steigen die Werte dann deutlich um 4,2 kPa/m an. 
Die normale TiefenabhÃ¤ngigkei der Scherfestigkeit kann 
durch Faktoren wie Bioturbationsgrad, Wassergehalt, or- 
ganische Substanz, Sedimentationsrate und einem Wechsel in 
der Zusammensetzung des Sediments verÃ¤nder werden. 
Das sprunghafte Ansteigen der Scherfestigkeitswerte,z.B. im 
Kern 1170-3 in 710 cm bis 660 cm und 485 cm bis 410 cm 
Tiefe auf 15 kPa und mehr, fÃ¤ll eindeutig mit dem Ubergang 
von tonigen zu fossilfÃ¼hrende siltig-sandigen Sedimenten 
zusammen, und weist auf eine Uberkonsolidation des 
Silikatschlammes hin. 
In dem fossilleeren Kern 1167-9 (Abb. 28) wird der Verlauf 
der Kurve im wesentlichen nur durch wechselnde Ton- und 
Silt- bzw. Sandgehalte bestimmt. 
Uberh6hte Werte von Ã¼be 10 kPa im Kern 1175-3 in 420 cm 
bis 335 cm Tiefe beruhen vermutlich auf einem erhÃ¶hte Vor- 
kommen von Organismenschalen und grobkÃ¶rnige terrigenem 
Material sowie starker Bioturbation. Alle drei genannten 
Parameter sind generell positiv mit hÃ¶here Scherfestig- 
keiten korreliert ((KELLER, 1982; MC DONALD, 1983). Relativ 
niedrige Werte finden sich dagegen in Tiefen von 1120-1110 
cm und 475-430 cm in fossilarmen und tonig-siltigen Sedi- 
mentschichten, die sich durch hohe Corg- und Wassergehalte 
aber auch intensiver Bioturbation auszeichnen. Es scheint, 
daÃ im wesentlichen die Zusammensetzung des Sediments, d.h. 
vor allem der Tongehalt die Scherfestigkeit beeinflussen. 
7.8. Bioturbation 
Die grobk6rnigen Abschnitte sind mittelmiiÃŸi bis stark 
bioturbat verwÃ¼hlt die feinkÃ¶rnige dagegen generell 
gering durchwÃ¼hlt Um die Dichte der Lebensspuren einiger- 
maÃŸe quantitativ zu erfassen, wurden alle beobachteten 
GefÃ¼g in den Profildarstellungen der Kerne in einer 
eigenen Spalte wiedergegeben (s. Anhang, Kap. 16.2.). Es 
zeigte sich dabei, daÃ VerwÃ¼hlungsgrad SpurengrÃ¶Ã und das 
Auftreten bestimmter Lebensspuren sehr stark von der 
Wassertiefe und vom Substrat, d.h. von der Korngr6ÃŸ und 
dem Sedimenttyp abhkingen. Einen EinfluÃ auf die wÃ¼hlende 
Organismen haben zudem sicherlich auch noch die Sttirke der 
Bodenstr6mung und die H6he der Sedimentationsrate gehabt. 
Die am weitaus hgufigsten vorkommenden Ichnotypen Scolicia, 
Thalassinoides und Zoophycos finden sich bevorzugt in den 
stark grobsilt- und sandhaltigen Ablagerungen (Abb. 29). 
Der verminderte Tonanteil begÃ¼nstig vor allem das WÃ¼hle 
der mutmaÃŸliche Scolicia-Erzeuger (irregulkire Echiniden; 
BROMLEY & ASGAARD, 1975) und hemmt die Tkitigkeit von Or- 
ganismen, die Sediment durch peristaltische Bewegungen ver- 
lagern. Ab und zu treten Helminthopsis und Planolites auf. 
Bis zu 15 cm lange und 2 cm bis 3 cm dicke mit Silt- und 
Sandk6rnern gefÃ¼llt Wohn- und FreÃŸgange insbesondere von 
Thalassinoides und Scolicia, sind keine Seltenheit. Die 
Sedimente sind nahezu vollstkindig durchwÃ¼hlt 
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Abb. 29: Ichnofauna und Lithologie des Kerns 1170-3. Die 
Verteilung der WÃ¼hlgefÃ¼ steht in enger Beziehung zu den 
Sedimenttypen. Chondrites und Trichichnus treten bevorzugt 
in feineren Ablagerungen auf. Mit zunehmend gr6ber werden- 
dem Sediment geht die Chondrites- in die Planolites- 
Gemeinschaft Ãœber Scolicia, Thalassinoides, Helminthoides 
und Zoop~cos bestimmen das GefÃ¼g der silt- und sandreichen 
Abschnitte. 
Im Kontrast dazu sind die Tonhorizonte nur sehr gering 
durchwÃ¼hlt Vorkommende WuhlgefÃ¼g sind kleine grasende 
Spuren des Ichnotyps Chondrites und dÃ¼nne vorwiegend ver- 
tikal orientierte Ggnge von Trichichnus sowie diffuse, 
nicht zu definierende Spuren in mm-GrÃ¶ÃŸ Eine Vergesell- 
schaftung mit anderen WÃ¼hlgefÃ¼g wird nicht beobachtet, 
Der ubergang von den feinen zu den groben Bereichen zeich- 
net sich durch das Auftreten der Planolites-Gemeinschaft 
aus. Charakteristisch sind etwa 1 cm bis 3 cm lange und 3mm 
dicke unregelmÃ¤ÃŸ orientierte Spuren, bei denen es sich um 
Pseudochondrites (WETZEL, mundl. Mitt.) oder Planolites 
handelt. Hgufig findet sich auch Teichichnus. Der 
Verwiihlungsgrad dieser Sedimente betrÃ¤g ca. 50 % .  
Die oben beschriebenen Lebensspuren oder Lebensspuren-Ge- 
meinschaften sind fÃ¼ bestimmte Sedimentabschnitte der Ker- 
ne 1175-3 (Becken I), 1170-3 und 1170-1 (Becken 111) 
typisch. 1175-3 weist dabei, relativ zu den beiden anderen 
Kernen, den hÃ¶chste Bioturbationsgrad und die grÃ¶ÃŸt 
WÃ¼hlspure auf. 
Im Kern 1175-3 fallen zudem zwei Horizonte in 1128 cm bis 
1070 cm und 475 cm bis 415 cm Tiefe auf, die Verfor- 
mungswÃ¼hlgefÃ¼ aufweisen. Da deren Auftreten generell vom 
NÃ¤hrstoff-Angebo abhÃ¤ng (WETZEL, 1981), sollte dieser 
Gefugetyp nur in Horizonten mit hÃ¶here Corg-Gehalten vor- 
kommen. Dies ist hier auch der Fall. Die Verformungs- 
wÃ¼hlgefug finden sich nur in den beiden Sedimenthorizonten 
(s. a. Kap. 7.5. ) , die auch die hÃ¶chste Corg-Gehalte des 
Kernprofils aufweisen. 
Der Kern 1167-9 unterscheidet sich von den anderen Kernen. 
Dessen feinkÃ¶rnige Horizonte sind sehr gering ( <  10 % ) ,  
die grÃ¶bere Bereiche leicht bis mittelmÃ¤ÃŸ bioturbat 
verwÃ¼hl (30-50 % ) ,  Die Ichnofauna ist vor allem weniger 
reichhaltiq. In den toniqen Sedimenthorizonten des Kerns 
11 6 7- 9 Â£in-de sich hauptiÃ¤chlic nur der Ichnotyp Chon- 
drites. In den gr6beren Abschnitten herrscht die 
Planolites-Gemeinschaft vor. Helminthopsis, Trichichnus und 
Chondrites kommen vor. Eine charakteristische Ubergangs- 
aemeinschaft wie in den Kernen 1175-3, 1170-1 und 1170-3 
fehlt. Ingesamt sind die Spuren in diesem Kern sehr klein, 
7.9. Die Sedimente des Beckens I1 (1173-9) 
Die Sedimente, des aus dem Becken I1 stammenden Kerns 1173- 
9, weisen von allen untersuchten Kernen die hÃ¶chste 
Gehalte an grobkÃ¶rnige Material auf (Abb. 30) . Die Sand- 
vorkommen variieren zwischen 0,5 % und 52,l % ((() 10,3 % ) ,  
die Siltanteile zwischen 29 % und 80 % (0 54,7 % ) .  Die 
Tonanteile sind in der Regel niedrig ((() 35 % ) .  
ErhÃ¶ht Sand- und Kiesgehalte von Ã¼be 20 % finden sich in 
acht etwa 7 cm bis 60 cm mgchtigen Sedimentabschnitten, die 
im oberen Teil des Kerns bis in 520 cm Tiefe auftreten. Sie 
kÃ¶nne von dazwischen liegenden feineren Bereichen mit 
Sandanteilen unter 10 % abgegrenzt werden. Der untere ca. 
250 cm mÃ¤chtig Abschnitt besteht durchgehend aus 
grobkÃ¶rnige Sedimenten. Der Kern weist demnach eine vÃ¶lli 
von den anderen Kernen abweichende Grob-/Fein-Abfolge auf, 
die eine Korrelation mit den anderen Kernen nicht zulgÃŸt 
Andere Parameter, wie z .  B. die Verteilung des eistrans- 
portierten Materials oder die Schwankungen der Corg- und 
Wassergehalte, bieten auch keine Anhaltspunkte fÃ¼ eine 
Korrelation dieses Kerns mit den anderen Kernen, da sie 
auch nur die beschriebene Grob-/Fein-Abfolge widerspiegeln 
(Abb. 31). Da auÃŸerde eine Datierung der fossilleeren 
Abb.30: Prozentualer Anteil 
der Sand-, Silt- und Ton- 
fraktion am Gesamtsediment 
im Kern 1173-9. 
Ton T] 
Sedimente dieses Kerns nicht mÃ¶glic ist,kÃ¶nne die groben 
bzw. feinen Horizonte auch nicht als warm- oder kaltzeit- 
liehe Ablagerungen wie in den anderen Kernen interpretiert 
werden (Kap. 8.,9.). Eine Korrelation des 1173-9 mit den 
Kernen der Becken I, I11 und IV ist daher nicht mÃ¶glich 
Die Sedimente dieses Kerns fÃ¼hre keine Fossilien. An 
terrigenen Mineralen finden sich in den grobkÃ¶rnige Hori- 
zonten vorwiegend QuarzkÃ¶rner GesteinsbruchstÃ¼ck (15- 
48%), Mikromanganknollen (max. 4 % ) ,  Glaukonit (max. 2 % )  
- 
und Schwerminerale. In den feink6rnigen Bereichen domi- 
nieren Quarze ( >  95 % ) .  Vulkanische Aschen kommen fein ver- 
teilt vor. 
Der Kern 1173-9 weicht im Verlauf der Scherfestigkeitskurve 
von den anderen Kernen ab (s . Anhang, Kap. 16.7. ) . Von der 
Oberflgche bis in etwa 470 cm Tiefe schwanken die Werte 
sehr stark zwischen 5 kPa und 30 kPa. Unterhalb von 470 cm 
Tiefe steigen die Werte dann allmiihlich auf Å¸be 60 kPa ab. 
Der Verlauf der Kurve wird vorwiegend durch unterschied- 
liche Sand-, Silt- und Tongehalte bestimmt. 
Der Kern unterscheidet sich zudem im Bioturbationsgrad und 
in den vorkommenden Ichnotypen von den anderen Kerne. In 
den gr6beren leicht- bis mittelmgÃŸi durchwÃ¼hlte Bereichen 
bestimmen die Ichnogenera Planolites, Zoo~hvcos und 
Scolicia das Bild. Str6mungsbedingte Aufarbeitung und Ero- 
sion verhinderten hier vermutlich eine stkirkere grabende 
und wÃ¼hlend Tiitigkeit von Organismen. In den tonigen 
Bereichen dominiert Chondrites. 
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Abb. 31: Wasser- und organischer Kohlenstoffgehalt in Ab- 
hgngigkeit von der Korngr6ÃŸ im Kern 1173-9. Horizonte mit 
niedrigen Tonanteilen korrelieren mit Bereichen, die gerin- 
ge Kohlenstoff- und Wassergehalte aufweisen (Lithologie! s. 
Legende, Kap. 16.1., S. 140). 
7.10. Datierung der Sedimente 
Die Grundlage fÃ¼ die stratigraphische Einstufung der sedi- 
mentologischen Ereignisse und fÃ¼ die Berechnung von 
Sedimentationsraten sind bio- und magnetostratigraphische 
Daten sowie 230-Thorium-Messungen. 
7.10.1. Biostratigraphie 
Zur Alterseinstufung der Sedimentkerne wurde eine Bio- 
fluktuationsstratigraphie herangezogen, die auf den 
HÃ¤ufigkeitsschwankunge der Radiolarienart Cvclado~hora da- 
visiana basiert (s. Anhang, Kap, 16.10.). Eine 
Biofluktuationsstratigraphie mit Hilfe der Diatomeenart 
Eucampia balaustium wurde versucht, allerdings ohne Erfolg. 
Die HÃ¤ufigkeitsmaxim dieser Arten k6nnen nach HAYS (1976 
a, b) und BURCKLE & COOKE (1983) Kaltzeiten, die Minima 
Warmzeiten zugeordnet werden. Ob dieses Schema uneinge- 
schrÃ¤nk gÃ¼lti ist, wird zur Zeit diskutiert (ABELMANN & 
GERSONDE, 1988) . In dieser Arbeit soll geprÃ¼f werden, ob 
diese stratigraphischen Methoden auch auf die hier 
untersuchten Sedimentkerne anzuwenden sind, 
Radiolarien und Diatomeen lieÃŸe sich in den Kernen 1175-3, 
1170-1 und 1170-3 nachweisen (Kap. 7.4.1.). Eine Datierung 
der Sedimente mit Hilfe der kieseligen Mikrofossilien war 
allerdings nur im Kastenlotkern 1175-3 (Becken I) m6glich, 
da nur dieser Kern eine ausreichende Menge an kieseligen 
Mikrofossilien aufweist. Die Radiolariengehalte erreichen 
in diesem Kern in dem obersten 130 cm mkichtigen und 
fossilreichen Sedimentabschnitt Maximalwerte bis zu 13 X 
103 1nd./Ig Trockensediment (Abb. 33), die der Diatomeen 5 
X 10" Ind./Ig Trockensediment (Abb. 32). Im Liegenden 
folgen ca. 200 cm mÃ¤chtig fossilarme bis -freie Sedimente. 
Eine biostratigraphische Einordnung der unteren Kern- 
abschnitte konnte daher nicht vorgenommen werden. In den 
Kernen 1170-1 und 1170-3 des sÃ¼dliche gelegenen Beckens 
I11 ist die HÃ¤ufigkei der kieseligen Mikrofossilien viel 
geringer als im Kern 1175-3. Eine quantitative Radiolarien- 
und Diatomeenanalyse lieÃ sich daher nicht durchfuhren. 
Auch eine Anreicherung der Radiolarien im Kern 1170-3 durch 
die Entnahme von grÃ¶ÃŸer Probenmengen (bis zu 20 ml) 
erbrachte keine ausreichende Anzahl. 
7.10.1.1. Diatomeenstratigraphie 
Mit der Hkiufigkeitsverteilung der Diatomeenart Eucam~ia ba- 
laustium wurde eine zeitliche Einstufung des Kerns 1175-3 
versucht (Abb. 32). 
Diatomeen finden sich ab 100 cm Kerntiefe. Die Diatomeen- 
hkiufigkeit steigt dann bis 70 cm auf 500 X 107 Ind./l g 
Trockensediment an. Hier liegt auch das Maxima des absolu- 


glaziale Maximum reprÃ¤sentiert und das HÃ¤ufigkeitsmaximu 
der C. davisiana dann die Abschmelzphase. 
Diese Vermutung, daÃ die beiden Arten unterschiedliche 
Wassermassen reprÃ¤sentieren wird U. a. durch die Ergeb- 
nisse der Untersuchungen von LABEYRIE et al. (1986) unter- 
stÃ¼tzt Danach erwÃ¤rmt sich der sÃ¼dlich Ozean etwa 2000 
Jahre frÃ¼he als der Nordatlantik. Das holozÃ¤n Temperatur- 
maximum z, B. wurde im sudlichen Ozean bereits vor 9200 
Jahren erreicht, im Norden erst ca. 2000 Jahre spÃ¤ter Dem- 
nach verlief die Entwicklung der OberflÃ¤chen und Tiefen- 
wassermassen im sÃ¼dliche Ozean nicht synchron. Dies k6nnte 
dafÃ¼ sprechen, daÃ das H~ufigkeitsmaximum der C. davi- 
siana etwa 2000 Jahre jÃ¼nge als das der E. balaustium ist. 
Die durchschnittliche Sedimentationsrate von der als rezent 
angenommenen OberflÃ¤ch des Kerns bis 91 cm Tiefe ( =  18.000 
Jahre) betrÃ¤g unter Annahme einer konstanten Sedimen- 
tationsrate ca. 5 cm/1000 Jahre. Wird angenommen, daÃ das 
E. balaustium Maximum das glaziale Maximum reprÃ¤sentiert 
und das Ldavisiana Maximum 2000 Jahre junger ist, so 
liegt die Rate bei etwa 5 , 7  cm/1000 Jahre. Entspricht der 
E. balaustium - Peak der Abschmelzphase,~~ ist die Rate h6- 
her, und dÃ¼rft bei ca. 6 - 7 cm/1000 Jahre gelegen haben. 
In dieser Arbeit konnte auch mit Hilfe der sedimento- 
logischen Resultate nicht eindeutig geklÃ¤r werden, ob das 
C. dav. Maximum das glaziale Maximum reprÃ¤sentiert Es 
--
fehlt dafÃ¼ vor allem eine direkte Datierung der hier 
untersuchten Sedimente mit Hilfe von Sauerstoffisotopen. In 
den folgenden Kapiteln werden daher alle M6glichkeiten 
berÃ¼cksichtig und diskutiert. 
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Abb. 333 Quantitative Verteilung der Radiolarienfauna und 
der Cvcladouhora davisiana im Kern 1175-3. 
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Die gegenwartige geomagnetische Brunhes Epoche ( =  Chron) 
normaler Polaritiit begann vor 0,73 Mio. Jahren (BERGGREN et 
al., 1983). Innerhalb dieses Zeitraumes kamen mehrere kurz- 
zeitige Fluktuationen in der geomagnetischen Feldrichtung 
vor, die als Events bezeichnet werden und hgufig einen 
Zeitraum von 103 bis 103 Jahren umfassen (Abb. 34). Nach 
den Empfehlungen der Kommission fÃ¼ Stratigraphische 
Klassifikation wird fÃ¼ Event auch das Synonym Subchron 
verwendet (HEDBERG et al., 1979). Events sind globale 
PalSomagnetfeldabweichungen, die eine vollstiindige Umkehr 
der Polaritgt des Erdmagnetfeldes bedeuten. Exkursionen da- 
gegen sind mehr oder weniger extreme Abweichungen der Feld- 
richtung von einer normalen oder inversen Dipolkonfi- 
guration. Unter diesem Begriff werden eine Vielzahl bislang 
nur lokal oder regional beobachtete anomale Feldrichtungen 
zusammengefaÃŸt die durch eine zeitliche Verminderung der 
Dipolkomponente verursacht werden (VEROSUB, 1982). Sie 
umfassen meistens einen Zeitraum von 102 bis 103 Jahren. 
Eine absolute Datierung dieser Events und Exkursionen 
erweist sich zur Zeit noch als sehr schwierig. Tab. 3 zeigt 
eine Auflistung der wichtigsten PolaritStswechsel innerhalb 
der letzten 300.000 Jahre. Deren Bedeutung und Zuver- 
1Sssigkeit werden kritisch von VEROSUB & BANERJEE (1977), 
HARRISON (1980) und VEROSUB (1982) analysiert. Sie weisen 
auch daraufhin, daÃ diese Magnetfeldschwankungen hSufig zu 
kurz waren, um in allen Sedimenten abgebildet zu werden. 
Insbesondere in sehr langsam akkumulierten Sedimentabfolgen 
der Tiefsee ist die zeitliche AuflÃ¶sun gering, kurz- 
fristige PolaritStsschwankungen khnen deshalb nicht immer 
identifiziert werden. Ein weltweiter Nachweis der Polari- 
tiitswechsel ist daher hiiufig nicht mÃ¶glich Hinzu kommen 
Unsicherheiten in der genauen Datierung. 
Eine Ausnahme bildet das gut dokumentierte und datierte 
Blake Event. Mit einem Alter von Ca. 104.000 bis 117.000 
Jahren wurde es weltweit in marinen und kontinentalen Sedi- 
menten gefunden (U. a. SMITH & FOSTER, 1969; DENHAM, 1976). 
Es ist ein globales kurzzeitiges geomagnetisches Reversal 
(SASAJIMA et al., 1981). Das Laschamp Event wurde zuerst in 
vulkanischen Gesteinen in der Niihe des Ortes Laschamp in 
Frankreich gefunden und ursprÃ¼nglic auf junger als 20.000 
Jahre datiert (BONHOMMET & BABKINS, 1967); neuere Ergeb- 
nisse weisen aber eindeutig auf ein Mindestalter von 30.000 
Jahre hin (LABEYRIE & GILLOT, 1977; VALLADAS et al., 1977; 
GILLOT et al., 1980). Danach korreliert es dann mit Funden 
in Neu England (STUPAVSKY et al., 1979), Ontario (SOLOYANIS 
& BROWN, 1979), Australien (BARBETTI & MC ELHINNY, 1972, 
1976), Island (PEIRCE & CLARK, 1978) und im Golf von Mexiko 
(FREED & HEALEY, 1974). 
Chron A l t e r  Subchron ALTER SUBCHRON 
U a h r d  
18000 -Ã‘ L a k e  B i w a  $?!!:]+--Lake M o n o  
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Abb. 34: Geomagnetische PolaritÃ¤ts-Zeitskal der letzten 
-- 
5,35 Mill. Jahre mit den kurzfristigen Schwankungen ("Sub- 
chron") des erdmagnetischen Feldes. 
Linkes Profil: nach BERGGREN et al. (1986) 
Rechtes Profil: Referenzen siehe Tabelle 3 
(schwarz: normale, weiÃŸ inverse Feldrichtung) 
Tab. 3 :  Pal3omagnetische Exkursionen und Events innerhalb 
--
der letzten 1 5 . 0 0 0  bis 300 .000  Jahre 
Name* Alter Autoren Gebiet 















Clark and Kennett, 73 
Nakajima et al,, 73 
Noltimier and 
Co1 invaux, 76 
Wollin et al., 71 
Wollin et alt, 71 
B o n h o m t  and Babkins, 67 
Bonhomnet and 
Zahr inger, 69 
Guerin et al., 84 
Guerin and Val ladas, 80 
Labeyrie and Gil Tot, 77 
Valladas et als, 77 
Gillot et al,, 80 
Guerin et al., 84 
Ha11 et al., 79 
Gillot et al., 80 
Hall and York, 78 
Denham and Cox, 71 
Denham, 74 
Liddicoat et al., 82 
Barbetti and 
Mc Elhinny, 72, 76 
Huxtable and Aitken, 77 
Peirce and Clark, 78 
Freed and Healey, 74 
Stupavsky et alt, 79 
Soloyanis and 
Brown, 79 
Smith and Fester, 69  
Ninkowtch et als, 66 
Wollin et al., 7 1  
Kawai et al., 72 
Yaskawa et al., 73 
Denham, 76 
Denham et a1 ., 77 
Creer et al., 80 
Sasajiroa et a1 . ,  81 
Kawai et al,, 72 
Wollin et al., 72 
Hayashida, 81 
Rarnpino, 81 
Kawai et al,, 72 












Golf V, Mexiko 
Kanada 
USA 
Atlantik 1 Pazifik 
Japan, Italien 








* Die Namen leiten sich von der Lokation der Probenentnahme ab, wo die Pal8.omagnetfeld- 
schwankungen zuerst nachgewiesen wurden. 
Der Nachweis kurzfristiger Polaritkitswechsel (Biwa I, 11) 
in Sedimenten, die kilter als 150.000 Jahre sind, gelang U. 
a. an einem Tiefseekern (NINKOVICH et al.,1966) und an 
Proben vom Lake Biwa (YASKAWA,1974), aus dem Kinki Distrikt 
in Zentraljapan (KAWA1 et al.,1972) sowie von der Gioia 
Tauro Region in Italien (CREER et al, ,1980; RAMPINO, 1981). 
Die jÅ¸ngere Exkursionen und Events innerhalb der letzten 
12.000 Jahre sind sehr unsicher und wurden daher in der Ta- 
belle 3 nicht aufgefiihrt. 
7.10.2.1. Ergebnisse der paltiomagnetischen Messungen 
Die untersuchten Sedimente ,werden entsprechend ihrer Entma- 
gnetisierungs-Charakteristika drei unterschiedlichen Magne- 
tisierungstypen zugeordnett 
TYP I : Einkomponenten - System (Abb. 35) 
Typ I1 : Zweikomponenten - System (Abb. 36) 





Entmagnetl$lerungsfeldstirke (Oe) s 
Abb. 35: Entmagnetisierungs - Charakteristika einer aus 
133 cm Kerntiefe (1175-3) entnommenen Probe (Typ I). Die 
NRM-Richtung und der erste Entmagnet , i s ie rungsschr i t t  sind 
durch einen Stern markiert. Die aufeinanderfolgenden 
Magnetisierungsrichtungen sind in den Lagenkugeldarstellun- 
gen durch GroÃŸkreis verbunden. 
Es zeigen sich folgende Merkmale der Entmagnetisierung: 
A = Entmagnetisierungskurve: Das Diagramm zeigt eine 
allmkihliche Abnahme der Magnetisierung. Die NRM-In- 
tensitkit ist hoch (2.3 X 10-=A/m). Die punktierte 
Linie markiert das mittlere entmagnetisierende 
Feld (MDF = 261 Oe). 
B = Stereographische Projektion der resultierenden Ma- 
gnetisierungsvektoren: Die resultierenden Magneti- 
sierungsvektoren gruppieren sich eng um die charak- 
teristische stabile Magnetisierungsrichtung. 
C = Stereographische Projektion der Differenzvektoren: 
Die Differenzvektoren streuen nur sehr wenig um die 
interpretierte stabile Richtung. Wghrend der ersten 
beiden Schritte werden schwache viskose Komponenten 
zerst6rt. 
D = Die orthogonalen Komponenten der remanenten Magne- 
tisierung streben annkihernd linear auf den Koordi- 
natenursprung zu. 
Das schrittweise Entmagnetisieren dieser Probe zeigt deut- 
lich, daÃ ihre Magnetisierung nur eine einzige Richtungs- 
komponente enthglt. Bei Entmagnetisierungsfeldst&rken gr8- 
ÃŸe als 100 Oe verschwindet der instabile Richtungsanteil 
der Magnetisierung ganz. Die verbleibende Remanenz weist 
nur eine Komponente auf; die resultierenden Vektoren haben 
eine stabile Richtung. Dasselbe gilt fÃ¼ die Differenz- 
vektoren. Die MeÃŸergebniss sind typisch fÃ¼ die Sedimente, 
die in der Brunhes Epoche normaler Polaritkit gebildet und 
maqnetisiert wurden. 
Abb. 36: Entmagnetisierungs-Charakteristika einer aus 150cm 
Tiefe entnommenen Probe des Kerns 1170-1 (Typ 11). 
Geschlossene Symbole kennzeichnen positive Inklinationen, 
offene negative. 
A = Entmagnetisierungskurve: In den ersten Entmagne- 
tisierungsschritten, bis zu einer Feldstgrke von 
200 Oe,wird mehr als 80 % der remanenten Magneti- 
sierung zerst6rt. Danach ist wieder ein Anstieg 
der Kurve zu beobachten. Die NRM-Intensitat und 
das MDF ist mit Werten von 1,5 X 10-=A/m und 83 
Oe gering. 
B,C = Die Lagenkugeldarstellungen, sowohl der resultie- 
renden Vektoren (B), als auch der Differenzvekto- 
ren (C),zeigen bis 200 Oe Entmagnetisierungsfeld- 
starke negative Inklinationen (offene Symbole). 
Danach tindert sich die Richtung. Es finden sich 
positive Inklinationen und die Deklination hat 
sich geandert. In. der Lagenkugeldarstellung der 
resultierenden Vektoren sind deutlich zwei Mag- 
netisierungskomponenten mit entgegengesetzten 
Richtungen erkennbar. 
Proben dieser Art geh6ren zum Zweikomponenten-System. Es 
existiert anfangs eine normale instabile Richtung, die dem 
Sediment viskos bei der Lagerung im geomagnetischen Brunhes 
Feld aufgepriigt wurde. Die zweite vorkommende stabile in- 
verse Magnetisierungskomponente wird als die Richtung 
interpretiert, die ihr wahrend der Ablagerung aufgeprtigt 
wurde. Die Ergebnisse sind typisch fÅ¸ Sedimente, die 
wghrend der inversen Feldkonfiguration des Laschamp bzw. 
des Blake Events innerhalb der Brunhes Epoche abgelagert 
wurden. 
Entrnagnetisierungsfeldstarke (Oe) 
Abb. Entmagnetisierungs-Charakteristika einer aus 
1001cm Kerntiefe (1175-3) entnommenen Probe (Typ III), 
Proben, die keine eindeutig stabile Richtung aufweisen (Typ 
111), kommen z .  B. im 1175-3 in einer Tiefe von 1015 bis 
1000 cm und 50 cm bis zur OberflÃ¤ch vor (Abb. 37). Im 
obersten Kernmeter ist diese St6rung des magnetischen GefÃ¼ 
ges vermutlich auf Deformation des Sediments zurÃ¼ckzu 
fÃ¼hren in dem tieferen Abschnitt aber wahrscheinlich li- 
thologisch bedingt (weiches Sediment, hoher Wasser- und 
Biogengehalt, starke Bioturbation). Die Messungen ergeben 
keine eindeutig magnetostratigraphisch interpretierbaren 
Daten. 
Die Ergebnisse der palaomagnetischen Messungen sind in der 
Abb. 38 graphisch dargestellt. Das Alter aller Proben lÃ¤Ã 
sich magnetostratigraphisch der geomagnetischen Brunhes 
Epoche zuordnen. Insgesamt umfaÃŸ die palÃ¤omagnetisc 
interpretierbare Abfolge in den untersuchten Kernen einen 
Zeitraum von ca. 300,000 Jahren. Durch die aus der Bio- 
Stratigraphie (Kap. 7.10.1.) ermittelte Sedimentationsrate 
von etwa 5 cm bzw. 6,5 cm/1000 Jahre und der engen Bepro- 
bung der Kerne ergibt sich eine gute zeitliche Aufl6sung 
der Sedimentationsgeschichte. Innerhalb der Brunhes Epoche 
gelang es daher drei kurzfristige Polarit~tswechsel der 
remanenten Magnetisierung - das Laschamp, das Blake und das 
Biwa I1 Event - in den Sedimentabfolgen zu identifizieren. 
Alle Sedimentkerne weisen in etwa 120 cm bis 220 Cm Tie- 
fe eine eindeutige Feldumkehr auf. Sie ist in vier Kernen 
durch mehrere Proben inverser PolaritÃ¤ belegt (Tab. 4). 
Tab 4: Sedimentproben mit inverser Polaritgt 
Kern- Kerntiefe Probenanzahl 
nummer (in cm) inverser Polaritat 
.......................................................... 
KAL 1175-3 190 - 217 4 
SL 1170-1 123 - 162 9 
SL 1170-3 128 - 167 8 
KAL 1167-9 123 - 163 8 
KOL 1167-10 111 1 
........................................................... 
KAL 1167-9 7 7 4 1 

ubereinstimmend mit den biostratigraphischen Ergebnissen 
(Kern 1175-3, Kap. 7.10.1.) reprÃ¤sentier das oberste 
Intervall inverser PolaritÃ¤ das Laschamp Event. Diese 
Interpretation wird durch die sehr gute Korrelation der 
Kerne mit Hilfe der in den Kapiteln 7.2. bis 7.8. 
beschriebenen Parameter (u.a. IRD- und Mikrofossilgehalt) 
gestutzt (s. a. Kap. 8. ) . Bei einer aus dem biostratigra- 
phischen Alter abgeleiteten und angenommen gleichbleibenden 
Sedimentationsrate von etwa 5 cm/1000 Jahre im Kern 1175-3 
(Kap. 7.10.1.) betrÃ¤g das interpolierte Alter des Events 
dann ca. 38.000 bis 43.400 Jahre. Bei dieser Berechnung des 
Laschamp Events ist davon ausgegangen worden, daÃ das L 
davisiana H~ufigkeitsmaximum dem glazialen Maximum bei 
18.000 J. entspricht. Wird allerdings angenommen, daÃ das 
Radiolarienmaximum junger ist (Kap. 7.10.1.), so lgÃŸ sich 
aus einer Sedimentationsrate von 5,6 cm bzw 6,5 cm ein 
Alter von etwa 34.000 bis 38.750 bzw. 29.000 bis 33.400 
Jahren fÃ¼ das Laschamp errechnen. Diese Datierungen 
stimmen alle recht gut mit den Literaturwerten des fÃ¼ das 
Laschamp angenommenen Alters uberein (Tab. 3). Das Event 
konnte in allen weiteren Kernen in ca. 110 cm bis 167 cm 
Tiefe gefunden werden. Die Sedimentationsraten, die sich 
unter BerÃ¼cksichtigun der fehlenden KernoberflÃ¤che fÃ¼ 
die Kerne des Beckens I11 errechnen lassen, liegen bei 
einem angenommenen Alter des Laschamps von 38.000 bis 
43.000 Jahren bei etwa 4 cm. Ist das Laschamp junger, so 
ergeben sich Raten von 4,5 und 5,2 cm/1000 Jahre. Diese 
Werte stimmen in etwa auch mit den aus dem 230-Thorium- 
Profil ermittelten Sedimentationsraten von 4,07 cm bzw. 
4,79 cm/1000 Jahre iiberein (Kap. 7.10.3. ) . Im Kern 1167-9 
durfte die durchschnittliche Rate bei ca. 3,6 cm bis max. 
4,7 cm/1000 Jahre gelegen haben. Im Durchschnitt ist das 
Laschamp etwa 36 cm mÃ¤chtig Unter Annahme einer konstan- 
ten Sedimentationsrate ergibt sich fÃ¼ dieses Intervall 
dann eine Zeitdauer von ca. 4400 bis 5300 Jahren. 
Im KOL 1167-10 ist das Laschamp bisher nur durch eine Probe 
inverser PolaritÃ¤ belegt. FÃ¼ eine genauere Untersuchung 
dieses Kernabschnittes stand kein weiteres Probenmaterial 
zur VerfÃ¼gung 
Magnetostratigraphisch unklar sind die im Kern 1170-3 in 
333 cm und 301 cm Tiefe vorkommenden Datenpunkte inverser 
PolaritÃ¤t Bei einer konstanten Sedimentationsrate von 4 cm 
ergeben sich fÃ¼ diese Proben Alter von 74.000 und 82.000 
Jahren. Liegt die Sedimentationsraten htjher, so lassen sich 
Alter von etwa 60.000 Jahren errechnen. Gegen eine Inter- 
pretation als Blake Event sprechen zum einen, daÃ diese 
Werte eine erhebliche Diskrepanz zu den fÃ¼ das Blake Event 
angenommenen Literaturwerten von etwa 110.000 Jahren 
aufweisen (Tab. 3). Zum anderen lassen die Resultate der 
sedimentologischen Untersuchungen, die eine gute Kor- 
relation dieses Kerns mit den anderen Kernen ermeglichen 
(Kap. 8.,9.), eine Deutung als Blake Event auch nicht zu. 
Die im Kern 1170-3 bei 441 cm bis 495 cm durch 5 Pro- 
benpunkte identifizierte Feldumkehr (Tab. 4) wird als das 
Blake Event interpretiert. Es ist im SL 1170-1 in 471 cm 
bis 539 cm Tiefe mit 8 Proben dokumentiert. Aus einer an- 
genommen gleichbleibenden Sedimentationsrate von 4 cm bzw. 
4,5 cm/1000 Jahren und unter BerÃ¼cksichtigun der 
eingeschalteten Turbiditablagerungen und der fehlenden 
Kernoberfliiche ergibt sich fÃ¼ dieses Event im Kern 1170-3 
ein Alter von 107.000 bis 120.400 Jahren bzw. 96.000 bis 
109.000 Jahren. Die aus einer h6heren Sedimentationsrate 
von 5 , 2  cm ermittelten Alter, die zwischen 84.000 bis 
94.000 Jahren liegen, sind zu niedrig, um das Blake Event 
repriisentieren zu k6nnen. Der Beginn des Events scheint 
zudem im 1170-3 zu fehlen, da unmittelbar im Liegenden des 
untersten Wertes mit inverser PolaritÃ¤ ein Hiatus in 510cm 
Tiefe folgt und die liegenden Sedimente wesentlich Ã¤lte 
sind (Kap. 7.10.3.). Die im Kern 1170-3 ermittelten 
Sedimentationsraten kÃ¶nne auf den Parallelkern 1170-1 
Ã¼bertrage werden, da beide Kerne zumindest bis in etwa 
500cm Kerntiefe sedimentologisch sehr gut miteinander 
korreliert werden k6nnen (Kap. 8.). FÃ¼ das Ende des Events 
in 471 cm Tiefe wird daher wie im Parallelkern 1170-3 ein 
Alter von ca. 107.000 Jahren angenommen. Im Kern 1170-1 
entpricht der Wert in 539 cm Tiefe vermutlich dem Anfang 
des Events, da in diesem Kern kein Hiatus nachgewiesen 
werden konnte. Der Anfang des hier 70 cm mÃ¤chtige Events 
kann unter Annahme einer konstanten Sedimentationsrate von 
4 Cm bzw. 4,5 cm/lOOO Jahre auf etwa 118.000 bzw. 124.000 
Jahre zurÃ¼ckdatier werden. 
Im 1175-3 ist das Blake nur durch einen MeÃŸwer in 360 cm 
Tiefe dokumentiert. Der Wert kÃ¶nnt das Ende des Events 
reprÃ¤sentieren Wahrscheinlich fehlen jedoch Anfang und 
Ende des Events, da sowohl im Hangenden als auch im Liegen- 
den Erosionshorizonte vermutet werden ( s ,  Anhang, Kernbe- 
schreibung). FÃ¼ eine Interpretation als Blake sprechen 
wiederum vor allem die Ergebnisse der Sedimentologie, die 
eine gute Korrelation der Kerne zulassen (s.Kap. 8. U. 9.). 
In den Kernen 1167-9 und 1167-10 konnte keine eindeutige 
Umkehrungen des Feldes gefunden werden. Verantwortlich da- 
fÃ¼ sind vermutlich die Turbiditeinschaltungen und mehrere 
Erosionshorizonte, die in den Sedimenten des Seckens IV 
nachgewiesen werden konnten (s. Anhang, Kernbeschreibung). 
Magnetostratigraphisch nicht eindeutig ist der im 1167-10 
in 581 cm bis 601 cm Tiefe durch 2 MeÃŸpunkt dokumentierte 
PolaritÃ¤tswechsel Er k6nnte eventuell das Blake Event re- 
prÃ¤sentieren Im Hangenden sind diesem Kern Turbiditabla- 
gerungen  eingeschaltet,^^ daÃ die tiefere Lage des Blake 
Events relativ zu dessen Vorkommen in den anderen Kernen 
erklÃ¤rba wÃ¤re Diese Ergebnisse k6nnen allerdings nicht 
durch Daten des unter grundsÃ¤tzlic vergleichbaren Bedin- 
gungen entstandenen Parallelkerns 1167-9 bestiitigt werden. 
Der im Kern 1167-9 in 774 cm Tiefe vorkommende MeÃŸpunk 
ist ebenfalls magnetostratigraphisch unklar. Unter Annahme 
einer konstanten Sedimentationsrate von 3,6 cm (4,7 Cm) 
ergibt sich fÃ¼ ihn eine Alter von etwa 190.000 Jahren 
(143.000 J.). Er kÃ¶nnt demnach das Biwa I Event reprÃ¤sen 
tieren. Dagegen sprechen jedoch die Ergebnisse der Sedi- 
mentologie, die darauf hindeuten, daÃ der MeÃŸwer zum Ende 
einer Kaltzeit hin auftritt, die vermutlich dem Iso- 
topenstadium 8 (303.000-245.000 J.) entspricht (s. Kap. B., 
9.). DafÃ¼ sind die oben errechneten Alter jedoch zu 
niedrig. In den Kernen 1175-3 und 1167-10 konnten zudem in 
etwa vergleichbarer Tiefe keine MeÃŸwert mit inverser 
Polaritgt nachgewiesen werden. Dies kÃ¶nnt aber auch daran 
gelegen haben, daÃ der Kern 1175-3 aufgrund stark gestÃ¶rte 
Kernbereiche in diesem Abschnitt nicht eng genug beprobt 
werden konnte (Abb. 38). FÃ¼ eine genauere Untersuchung des 
Kerns 1167-10 stand kein weiteres Probenmaterial zur 
VerfÃ¼gung 
Die im Kern 1175-3 in ca. 830 cm bis 845 cm Tiefe identifi- 
zierten 3 Datenpunkte und der Datenpunkt im Kern 1167-10 in 
937 cm Tiefe sowie das Intervall inverser PolaritÃ¤ an der 
Basis des Kerns 1167-9 in etwa 900 cm Tiefe (Tab. 4) 
werden dem Biwa I1 Event mit einem Alter von etwa 290.000 
Jahren zugeordnet. GestÃ¼tz wird diese Interpretation in 
erster Linie durch die Ergebnisse der Sedimentologie, die 
eine gute Korrelation der Kerne ermÃ¶gliche (Kap. 8, 9). 
Die Korrelation der Kerne zeigt eindeutig, daÃ es sich bei 
dem in diesen Kernen als Biwa I1 Event interpretierten 
Ereignis nicht um das stratigraphisch jÃ¼nger Biwa I Event 
handeln kann. Die genaue Position der Ober- und Unter- 
grenze des Events lÃ¤Ã sich im 1175-3 nicht ermitteln, da 
der von 760 cm bis 820 cm Kerntiefe reichende stark 
deformierte Sedimentabschnitt nicht beprobt wurde, und sich 
im Liegenden ein Hiatus anschlieÃŸt In den anderen Kernen 
fehlt der Ã¤lter Teil der geomagnetischen Brunhes Epoche. 
Die sich aus einem Alter von 290.000 Jahren ergebende 
durchschnittliche Sedimentationsrate fÃ¼ die Kerne liegen 
dann allerdings nur bei etwa 2,5 cm bis 3 cm/1000 Jahre. 
FÃ¼ den Kern 1167-9 aus dem tiefsten Becken IV kÃ¶nnte 
diese Raten noch zutreffen. Im Kern 1175-3 sollten die 
durchschnittlichen Raten jedoch zumindest im Interglazial 
hÃ¶he gewesen sein, da im Becken I im Bereich des. inten- 
sivsten Eintrags von Biogenen und IRD (nach den Kompo- 
nentenanalysen, Kap. 7.4.) die hÃ¶chste Sedimentationsraten 
zu erwarten sind. Die relativ zu hohe Lage des Biwa I1 
kÃ¶nnt daher mit Erosionslagen zusammenhÃ¤ngen die im Kern 
1175-3 mehrmals vorkommen (s. Anhang, Kernbeschreibung). 
Aus den Ergebnissen der magnetischen Messungen lgÃŸ sich 
folgern, daÃ direkte Altersbestimmungen ohne Angaben aus 
weiteren Untersuchungen nicht mÃ¶glic sind. 
7.10.2.2. Intensitiit der natÃ¼rliche remanenten Magneti- 
sierung ( N m )  
Die initiale Intensitgt der natÃ¼rliche Remanenz der unter- 
suchten Proben variiert zwischen 10-s und 10-7 A/m (1 A/m = 
10-^emu/cm3), 
Hohe Intensitgten,wie sie z.B. im Kern 1175-3 in 860, 731 
und 725 cm Tiefe vorkommen, k6nnen durch eine h6here Zufuhr 
und Konzentration an magnetischen Partikeln verursacht wer- 
den (Abb. 39). Der in 860 cm Tiefe auftretende MeÃŸwer von 
2,8 X 10-=A/m markiert z.B. einen an Schwermineralen ange- 
reicherten Erosionshorizont (S in Abb. 39), wohingegen die 
beiden anderen Werte Aschenlagen charakterisieren (A in 
Abb. 39). Die in ca. 145 cm bis 113 cm Tiefe vorkommenden 
obersten maximalen Intensitgtswerte von Ã¼be 2 X 10-^A/m 
k6nnen vermutlich ebenfalls auf ein erh6htes Vorkommen von 
vulkanischen Aschen zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. 
Niedrige FeldintensitÃ¤te finden sich im Bereich eines 
Polarit3tswechsels z.B. des Blake Events (B in Abb. 39). 
Im Kern 1175-3 fallen zudem zwei Bereiche in 1020 cm bis 
990 cm und 430 cm bis 400 cm Tiefe (P in Abb. 39) mit sehr 
niedrigen Intensitgten und geringen Stabilitaten auf. Diese 
Abschnitte zeichnen sich durch h6here Diatomeen- und 
Radiolariengehalte und einem verstgrkten Auftreten von 
Pyrit aus. Nach KARLIN & LEVI (1983, 1985) und CANFIELD & 
BERNER (1987) kÃ¶nne Intensitatsabnahmen in derartigen 
Horizonten durch den anaeroben Abbau von organischer 
Substanz und der Abnahme des Redoxpotentials im Sediment 
entstehen. Magnetit und andere Eisenoxide werden reduziert, 
und insbesondere die kleineren Magnetitpartikel vollstkindig 
gel6st. Es kann zur Sulfid- und Pyritbildung kommen. Dieser 
Vorgang verursacht einen steilen RÃ¼ckgan der IntensitÃ¤ 
zusammen mit einer Abnahme der Stabilitgt. Es scheint aber, 
daÃ diese Eisen-Reduktion keinen EinfluÃ auf die 
paltiomagnetischen Richtungen hat (KARLIN, in prep.), da 
normalerweise genÃ¼gen detritische magnetische Partikel 
Ã¼bri bleiben. 
Weitere GrÃ¼nd fÃ¼ eine Intensitgtabnahme k6nnen in VerÃ¤n 
derungen in der Magnetomineralogie durch Oxidation und 
Korrosion von Fe-Oxiden (REYNOLDS, 1982) und in Fluk- 
tuationen der Konzentration und der KorngrÃ¶ÃŸenverteilu 
der magnetischen Fraktion liegen. Eine weitere Ursache 
k6nnte in dem Vorkommen und Verhalten von magnetotaktischen 
Bakterien (fossile Magnetosomen) liegen. Nach KIRSCHVINK 
(1982), PETERSON et al. (1986), von DOBENECK et.al. (1987) 
und VAL1 et al. (1987) fÃ¼hrt eine Richtungsumkehr zu 
einem Massensterben von Bakterien und damit zu einem Abfall 
der Intensitiit. 
n t e n s i t a t  der  M a g n e t i s i e r u n g  ( N R M )  I n  X 1 0 - 5 A / m  
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Abb. 39: Die Intensitkit der natÃ¼rliche remanenten Magne- 
tisierung ( N U )  ist gegen die Kerntiefe aufgetragen. 
A = Anreicherung von vulkanischen AschenkBrnern, 
P = pyritfÃ¼hrend Horizonte, 
S = Schwermineralanreicherung, 
L = Laschamp Event, 
B = Blake Event, 
Bi = Biwa I1 Event, 
Diese Minimal- und Maximalwerte der Magnetisierung lassen 
keine direkten RÃ¼ckschlÃ¼s auf die StÃ¤rk des erdmagneti- 
schen Feldes zu, eignen sich aber in Verbindung mit sedi- 
mentologischen Parametern fÃ¼ eine Korrelation der Kerne 
(s. a. Kap. 8.). 
Fiir die untersuchten Kerne zeigt es sich, daÃ ein deutli- 
cher Zusammenhang zwischen der Lithologie der Sedimente und 
der IntensitÃ¤ der NRM besteht. Niedrige Intensitatswerte 
lassen sich positiv mit grÃ¶beren biogen- und IRD-fÃ¼hrende 
Sedimenten; hÃ¶her Werte mit tonigen, fossil- und IRD-armen 
oder -leeren Horizonten parallelisieren. Bis auf die be- 
reits oben genannten Ausnahmen, kÃ¶nne hohe IntensitÃ¤te 
mit Horizonten, die ein kÃ¼hlere Klima reprÃ¤sentiere (Kap. 
10.1.), korreliert werden. Niedrige IntensitÃ¤te dagegen 
charakterisieren wÃ¤rmer Zeiten (Kap. 10.2.). Geringe 
Intensitkiten der Sedimentmagnetisierung korrelieren demnach 
auch mit hohen Sedimentationsraten und umgekehrt. Eine 
derartige ubereinstirnmung wurde bereits von WOLLIN et al,, 
(1971a, b); AMERIGIAN (1974), HARRISON (1974), GARDNER 
(1975), RUDDIMAN & MC INTYRE (1976), KENT (1982) und 
WENSINK (1983) in marinen Sedimenten festgestellt. Danach 
sind die Fluktuationen der Intensitkit nicht nur durch Ver- 
iinderungen der IntensitÃ¤ des erdmagnetischen Feldes verur- 
sacht worden, sondern sind vorwiegend lithologisch z.B. 
durch Schwankungen im Karbonatgehalt der Sedimente (hohe 
Karbonatanteile korrelieren mit niedrigen Intensitiiten) und 
damit letztendlich auch klimatisch bedingt. 
Hauptursachen fÃ¼ die Schwankungen sind vermutlich die 
VerÃ¤nderunge im Gehalt an magnetischen Partikeln z.B. 
durch unterschiedlichen Eintrag von terrigenem Material 
und/oder durch eine Xnderung der Herkunft des Detritus. 
Ebenso fÃ¼hr eine VerdÃ¼nnun des detritischen Materials 
durch erh6hten Eintrag von kieseligen Komponenten und IRD 
sowie die Auswaschung von feinkÃ¶rnige Material zu einer 
relativen Abnahme des Anteils an magnetischen Partikeln im 
Sediment. Die IntensitÃ¤tsfluktuatione in den untersuchten 
Ablagerungen zwischen glazialen und interglazialen Zeiten 
beruhen daher wohl hauptsÃ¤chlic auf unterschiedlichen Kon- 
zentrationen von magnetischen Partikeln im Sediment. 
Der Thorium-Gehalt der Sedimentproben des Kerns 1170-3 
liegt im Mittel bei 13/63 ppm (s. Anhang, Kap. 16.11.). 
Aus den Th-230.,xo.,m.-Daten kann fÃ¼ die oberen 600 cm des 
Kerns 1170-3 eine durchschnittliche Sedimentationsrate von 
4,79 cm/1000 Jahre abgeleitet werden (Abb. 40). Die 
230ThÃ§xt^-Ã§.-Wer fÃ¼ den unteren Kernabschnitt lagen noch 
Thorium -230 excess (dpml g 
S = 4,07crn/1000a 
(aus 33 230Th - Werten) 
5 S - 4,79crn/1000a 
(alle 230Th -Werte) 
m n  1170-3 
Abb. 40: Tiefenprofil von 230-Th im Kern 1170-3. Aus der 
-- 
Thorium-Konzentration kann eine durchschnittliche 
Sedimentationsrate von 4,79 cm (alle Werte bis in 625 cm 
Kerntiefe) bzw. 4/07 cm/1000 J (33 Werte) ermittelt werden. 
nicht vor. Die Sedimentationsrate ist niedriger, wenn nur 
die 33 Thorium-Werte bis in 437,5 cm Tiefe fÃ¼ die Berech- 
nung berÃ¼cksichtig werden. Diese Werte weichen nur gering- 
fÃ¼gi von der eingezeichneten Gerade ab, Es ergibt sich 
dann eine Rate von 4/07 cm/1000 Jahre. Aus diesem Wert bzw. 
4,79 cm ergibt sich dann bei einer angenommen konstanten 
Sedimentationsrate und unter BerÃ¼cksichtigung daÃ die 
jÃ¼ngste Kernsedimente von 0 bis 25 cm Tiefe fehlen, fÃ¼ 
das Ende des Laschamp Events ein Alter von 38.000 bzw. 
32.000 Jahren. Der Anfang wird auf 46.000 bzw. 39.000 Jahre 
datiert. Der erste Wert von 38.000 Jahren stimmt gut mit 
dem aus der Biostratigraphie im Kern 1175-3 fÃ¼ das 
Laschamp ermittelte Alter Ãœberei (s. Kap. 7.10.1.2.). Der 
Beginn des Blake Events kann bei einer Rate von 4,07 Cm auf 
120.400, das Ende auf 107.100 zurÃ¼ckdatier werden. Unter 
Annahme einer Rate von 4,79 cm J. errechnet sich ein Alter 
von etwa 102.300 bis 91.000 Jahren. Die aus der geringeren 
Rate ermittelten Werte stimmen wiederum besser mit dem fÃ¼ 
das Blake angenommene Alter von 110.000 Jahren Ã¼berein Zum 
anderen passen sie auch sehr gut zu den Ergebnissen der 
PalÃ¤omagneti (Kap. 7.10.2.). Diese Berechnungen basieren 
zwar auf grober Vereinfachung, genauere Angaben Ã¼be die 
Schwankungen der Sedimentationsrate mit der Zeit kÃ¶nne 
aber nicht gemacht werden. 
Die leicht erhÃ¶hte Thorium-Werte in 100 cm bis 62,5 cm 
Kerntiefe korrelieren mit einem h6heren Vorkommen an 
kieseligen Organismen. Es scheint, daÃ hier ein Zusammen- 
hang zwischen verstÃ¤rkte biologischer AktivitÃ¤ und 
hÃ¶here 230-Th-Konzentrationen im Sediment besteht. Der- 
artige Beobachtungen wurden bereits in Ablagerungen vor der 
Westafrikanischen KÃ¼st (MANGINI & DIESTER-HAASS, 1983) und 
im Ã¶stliche Weddellmeer (GROBE, 1986) gemacht. HÃ¶her 
Gehalte an Radiolarien und Diatomeem finden sich auch in 
einer Sedimenttiefe von 450 cm bis 390 Cm. Dem entsprechend 
wÃ¤r hier ein hÃ¶here Thorium-FluÃ zu erwarten, was aber 
nicht der Fall ist. Daraus lÃ¤Ã sich schlieÃŸen daÃ 
offensichtlich zu wenig Thorium deponiert wurde. Dies 
kÃ¶nnt ein Hinweis auf Erosion sein, oder auf eine Ver- 
dÃ¼nnun mit Ã¤ltere Sediment mit einer sehr niedrigen Th- 
AktivitÃ¤ beruhen. 
Unterhalb von 450 cm Tiefe kommt es in fossillarmen tonig- 
siltigen Ablagerungen zu einem stÃ¤rkere Abfall der Th- 
AktivitÃ¤t In etwa 510 cm Kerntiefe grenzen diese Sedimente 
dann an fossilleere Tone ohne jegliche Th-AktivitÃ¤ . Dies 
deutet auf eine Unterbrechung der Sedimentation vor etwa 
124.000 (4,07 cm) bzw. 105.400 (4,79 Cm) Jahren hin. 
Ursache dafÃ¼ kÃ¶nnt z. B. eine verstgrkte Bodenwasserzir- 
kulation gewesen sein. Die geringen Th-Gehalte der Schich- 
ten zwischen 460 cm und 510 cm Tiefe, die unmittelbar an 
die liegenden Sedimente angrenzen, sind vermutlich auf die 
Mischung von jÃ¼ngere Material mit Ã¤ltere Lagen 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
8. Korrelation der Sedimentkerne 
Die Korrelation der Sedimentkerne der Becken I (1175-3), 
I11 (1170-3, 1170-1) und IV (1167-9) basiert auf den im 
Kernverlauf zu beobachtenden zyklischen Verkinderungen der 
im Kapitel 7 beschriebenen Sedimentparameter. Im Einzelnen 
wurden folgende Parameter berÃ¼cksichtigt 
- die Korngr6ÃŸenverteilun des Gesantsediments 
- der Anteil an terrigenem Detritus ( >  2 mm) 
- die Verteilung der biogenen und litho enen Komponenten 
- der organische Kohlenstoff- und Wassergehalt 
- der Bioturbationsgrad und -typ 
- die magnetische Intensitiit und 
- die Korngr6ÃŸenverteilun der Siltfraktion (Kap. 11.) 
Die Ergebnisse der vorangegangenen sedimentologischen Un- 
tersuchungen zeigen, daÃ diese Parameter in allen Kernen 
charakteristische Fluktuationen aufweisen, wie es z.B. der 
zyklische Eintrag von groben und feinem Material zeigt 
(Abb. 41). Die Kernabschnitte mit hÃ¶here Silt- und Sand- 
anteilen (durchgezogene Linie in Abb. 41) korrelieren da- 
bei mit dem Vorkommen von kieseligen Mikrofossilien (ge- 
punktete Linie), eistransportiertem Detritus (gewellte Li- 
nie) und hohen Grobsiltanteilen (Punkt-Strich-Linie) sowie 
geringen Gehalten an Wasser und organischem Kohlenstoff 
(gestrichelte Linie). Die feinkÃ¶rnigere Kernabschnitte 
dagegen fÃ¼hre keine Mikrofossilien und kaum IRD, und 
zeichnen sich durch hÃ¶her Wassergehalte, mehr organischen 
Kohlenstoff und hÃ¶her magnetische Intensitkiten aus. Sie 
sind zudem geringer bioturbat verwÃ¼hlt und weisen auch 
generell kleinere WÃ¼hlspure als die grfiberen Horizonte 
auf. Die groben Sedimente unterscheiden sich wiederum durch 
h6here Gehalte an GesteinsbruchstÃ¼cke sowie dem Vorkommen 
von Aschen, Glaukonit und Mikromanganknollen von den toni- 
gen Sedimenten. 
Der Kern 1175-3 lkiÃŸ sich nun mit Hilfe der zyklisch 
schwankenden Sedimentparameter in 7 Abschnitte gliedern, 
d.h. in vier grobkÃ¶rnig und fossilfÃ¼hrend Sedimentab- 
schnitte, die mit drei feinkÃ¶rnige Horizonten wechsella- 
gern. In den anderen drei Kerne ist eine Unterscheidung von 
jeweils 6 Abschnitten mÃ¶glic (Abb. 41). 
Dieser zyklische Eintrag von groben und feinem Detritus 
spiegelt sich auch sehr deutlich in der in den Kernen zu 
beobachtenden Sedimentfaziesabfolge wider. Danach entspre- 
chen die Kernbereiche, die sich U. a. durch erh6hte Grob- 
Abb. 41: Fluktuationen der sedimentologischen Parameter 
-- 
und Verteilung der Lithofaziestypen in den Sedimentkernen 
des SÃ¼d-Orkney-Profils Es wechsellagern IRD- und hkiufig 
auch fossilfÃ¼hrend Horizonte mit sehr feink6rnigen und 
generell fossilleeren Abschnitten. Die Kerne kannen mit 
Ausnahme des Kerns 1173-9 mit Hilfe der Grob-/Fein-Zyklen 
miteinander korreliert werden. 
L = Laschamp, B = Blake, BI = Biwa 11; M = Mikromangan- 
kno1len.T = Turbidit, AI = sand- und kiesfÃ¼hrende Tonsilt, 
H = Hiatus 
' FOSSILLEERER DIAMIKT // 1 1 1  DIAMIKT 
HOMOGENER TON L L DIATOMEENSCHLAMM 
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..... ..  BIOTURBATER TONSILT . . . RESTSEDIMENT 
kornanteile und dem Vorkommen von Mikrofossilien auszeich- 
nen, generell den Sedimenten der Diamikt- und der biotur- 
baten Tonsiltfazies (Kap. 10.2., 10.3.). Die feink6rnigen 
und fossilleeren Kernbereiche dagegen entsprechen den 
Sedimenten der homogenen Tonfazies (Kap. 10.1.). Die Dia- 
miktfazies wird dabei aufgrund der Datierung und der 
texturellen und strukturellen Merkmale als warmzeitliche 
(Kap. 10.2.), die homogene Tonfazies als kaltzeitliche Ab- 
lagerung eingestuft (Kap. 10.1.). Die bioturbaten Tonsilte 
werden als eine Ubergangsfazies interpretiert (Kap. 10.3.). 
Die Korrelation der Kerne mit Hilfe der Grob/Fein-Wechsel 
basiert nun auf der Annahme, daÃ die OberflÃ¤chensediment 
in allen Kernen ein holoziines Alter haben. Der oberste 
sand- und kiesreiche und z. T. fossilfÃ¼hrend max. 85 cm 
mÃ¤chtig Diamikt-Horizont (Abb. 41 und Anhang, Kernbe- 
Schreibung) dÃ¼rft daher in allen Kernen in etwa den glei- 
chen Zeitabschnitt repriisentieren. Im Liegenden dieses 
Horizonts schlieÃŸ sich dann eine charakteristische Sedi- 
mentfaziesabfolge an, die in allen Kernen identisch ist. 
Der z. B. unmittelbar im Liegenden des Diamikthorizonts im 
Kern 1175-3 in 105 cm bis 82 cm Tiefe folgende fossil- und 
IRD-arme Horizont kann mÃ¼helo in allen anderen Kernen 
weiterverfolgt werden. Ahnliches gilt fiir den obersten ca. 
2 m mÃ¤chtige feink6rnigen Horizont, dem zwar in den Kernen 
1170- und 1170-3 Turbiditablagerungen eingeschaltet sind, 
der aber ansonsten durch alle 4 Kerne hindurch gut verfolgt 
werden kann. Als hilfreich bei der Korrelation dieses 
Horizonts erweist sich zudem ein auffallender Horizont mit 
mehreren mm-dÃ¼nne Lagen von Mikromanganknollen (Kap. 
10.1. ) . Er kann im Kastenlot 1175-3 in etwa 220 bis 245 cm 
Tiefe innerhalb des feink6rnigen Horizonts identifiziert 
werden, und ist in den anderen Kernen in etwa ver- 
gleichbarer Tiefe problemlos weiterzuverfolgen. 
Diese oben beschriebene Korrelation der in den Kernen zu 
beobachtenden Sedimentabfolgen wird bis in etwa 500 cm 
Sedimenttiefe vor allem durch das in allen Kernen nachge- 
wiesene Laschamp Event, und das in den Kernen 1175-3, 1170- 
1 und 1170-3 identifizierte Blake Event gestÃ¼tz (Kap. 
7.10.2.), 
Die sedimentologische Korrelation der stratigraphisch Ã¤l 
teren Kernabschnitte ist recht gut, kann aber nicht zwei- 
felsfrei durchgefÃ¼hr werden, da fÃ¼ die Datierung dieser 
Sedimente nur das Biwa I1 Event mit einem zudem nur vermu- 
teten Alter von 290.000 Jahren (Literaturwert) zur VerfÃ¼ 
gung steht (s. Kap. 7.10.2.). Dieses Event findet sich nur 
in den lÃ¤ngste Kernen 1175-3 und 1167-9 in etwa vergleich- 
barer Tiefe. 
Die tieferen Schichten des Kerns 1170-3 sind aufgrund einer 
Schichtlucke in etwa 510 cm Tiefe (Kap. 7.10.3.) vermutlich 
wesentlich Ã¤lte als die Sedimente der anderen Kerne. Eine 
Korrelation kommt daher nicht in Frage. Im Parallelkern 
1170-1 findet sich kein Hinweis auf einen Hiatus. Daher 
wird der unterste feink6rnige Horizont im SL 1170-1 in 
625 cm bis 540 cm Tiefe mit den entsprechend ausgebildeten 
Horizonten in den Kernen 1175-3 und 1167-9 in 630 cm bis 
510 Cm bzw. 680 cm bis 570 cm Tiefe korreliert. 
9. Korrelation der Grob-/Fein-~echsel mit einer Klimastra- 
tiuraphie 
In dem vorangegangenen Kapitel wurden die Sedimentkerne der 
Becken I, I11 und IV vor allem mit Hilfe der zyklisch 
schwankenden Sedimentparameter miteinander korreliert. In- 
folge einer fehlenden absoluten Datierung erscheint es nun 
angebracht, die Sedimentabfolgen in den Kernen mit einer 
Isotopenstratigraphie zu vergleichen. Damit soll dann eine 
Zuordnung der Grob-/Fein-Wechsel zu den Isotopensta- 
diengrenzen, und eine zumindest relative Datierung der zy- 
klischen Abfolgen erreicht werden. Als Grundlage fÃ¼ den 
Vergleich wird hier die von IMBRIE et al. (1984) erarbeite- 
te SPECMAP-Zeitskala der letzten 780.000 Jahre benutzt, 
die auf den Sauerstoffisotopenkurven von fÃ¼n Kernen aus 
dem Sudindischen Ozean, dem Atlantik und dem Ostpazifik 
basiert. 
Mit Hilfe der aus dem Thorium-Profil ermittelten Sedimen- 
tationsraten, den magneto- und biostatigraphischen Altern 
und der guten sedimentologischen Korrelierbarkeit der Kerne 
kannen die grobk6rnigen Sedimentbereiche bei einem 
Vergleich mit der Zeitskala mit den Interglazialstadien, 
die feink6rnigen und fossilleeren Kernbereiche hingegen mit 
den glazialen Isotopenstadien korreliert werden. Die 
feinkarnigen Abschnitte entsprechen dabei, wie bereits im 
Kapitel 8 beschrieben, der homogenen Tonfazies und die 
gr6beren Abschnitte der Diamikt- oder bioturbaten Tonsilt- 
fazies. Da das Kernprofil vom Rezenten bis maximal etwa 
340.000 Jahre B.P. reicht, sollte die als warmzeitliche 
Ablagerung interpretierte Diamiktfazies (Kap. 10.2.) mit 
den entsprechenden Isotopenstadien 1, 5, 7, 9 und 11, die 
als kaltzeitliche Ablagerung eingestufte homogene Tonfazies 
(Kap. 10.1.) mit den Stadien 2, 3, 4, 6, 8 und 10 
korrespondieren. Die Grenzbereiche zwischen den Sedimenten, 
die unter warmen, und solchen, die unter kalten Bedingungen 
abgelagert wurden, mÃ¼ÃŸt dann von der Ubergangsfazies, 
der bioturbaten Tonsiltfazies (Kap. 10.3.), eingenommen 
werden. 
Der Vergleich der Grob-/Fein-Abfolgen mit der Referenzskala 
zeigt jedoch, daÂ dies nur z. T. zutrifft. Unter relativ 
geringmkichtigen, z. T. unvollstiindigem Holozkin enthalten 
die Kerne 1175-3, 1170-3, 1170-1 und 1167-9 ngmlich rund 
240 cm bis 270 cm Sediment der jungsten pleistozÃ¤ne Kalt- 
zeit (s. a. Abb. 41). Die Sedimente, die dabei den glazia- 
len Isotopenstadien 2 und 3 entsprechen mÃ¼ÃŸte gehÃ¶re 
ihrer Ausbildung nach nicht der Glazialfazies, sondern mehr 
der Ubergangsfazies, dem bioturbaten Tonsilt, an. 
Mit Hilfe des HÃ¤uÂ£igkeitsmaximu der Ldavisiana wurde 
versucht, die Positionen der Isotopenstadiengrenzen 1/2 
(12.000 Jahre) und 2/3 (24.000 Jahre) in den Kernen zu er- 
mitteln. Sie befinden sich in AbhÃ¤ngigkei davon, ob fÃ¼ 
das C. davisiana-Maximum ein Alter von 18.000, 16.000 oder 
14.000 Jahren angenommen wird (s. Kap. 7.10.1. ) , in 
unterschiedlichen Kerntiefen (Ar B oder C in Tab. 5). Alle 
drei M6glichkeiten wÃ¼rde jedoch besagen, daÃ es bereits 
wÃ¤hren des jÃ¼ngste Abschnitts des letzten Glazials zu 
einer erh6hten Produktion von Radiolarien und Diatomeen und 
einer verstÃ¤rkte Akkumulation von eistransportiertem De- 
tritus gekommen ist. ReprÃ¤sentier das im Kern 1175-3 in 
91 cm Tiefe vorkommende C. davisiana-Maximum z. B. die Ab- 
schmelzphase vor ca. 14.000 Jahren (C in Tab. 5), so wÃ¼rd 
der ~olozÃ¤n/~leistozÃ¤n-uberga unter Annahme einer kon- 
stanten Sedimentationsrate von 6,5 cm/1000 Jahre (s. Kap. 
7.10.1.) in etwa mit dem Sedimentwechsel von fossilarmen zu 
fossilreichen Sedimenten (in 80 cm Tiefe) zusammenfallen. 
FÃ¼ die Isotopenstadiumsgrenze 2/3 kann dann eine Tiefe 
von 156 cm errechnet werden. Sie stimmt dann in etwa mit 
dem Ubergang von IRD-leeren zu IRD-fÃ¼hrende Sedimenten 
Ã¼berein Der Anfang des in allen Kernen vorkommenden 
fossil- und IRD-arme Horizonts, z. B. im KAL 1175-3 in 
105 cm bis 82 cm Tiefe, kÃ¶nnt demnach auf etwa 16.200 
Jahre ZurÃ¼ckdatier werden. Unter der Annahme, daÃ das C. 
davisiana-Maximum ein Alter von 18.000 Jahren (A in Tab. 5) 
hat, kann fÃ¼ die HolozÃ¤n/PleistozÃ¤n-Gren im Kern 1175-3 
eine Tiefe von etwa 61 cm und fÃ¼ die 2/3 Grenze eine 
Tiefe von ca. 121 cm ermittelt werden. Der fossilarme 
Horizont in 105 cm bis 82 cm Tiefe mÃ¼ÃŸ demnach einem 
Alter von etwa 21.000 bis 16.400 Jahren entsprechen. Hat 
das C. davisiana-Maximum ein Alter von 16.000 Jahren, so 
wÃ¼rd die 1/2 Grenze in 68 cm und die 2/3 Grenze in 136 cm 
Tiefe liegen. Der Beginn des fossilarmen Horizonts kann 
demnach auf 18.500, das Ende auf etwa 14.600 Jahren datiert 
werden. Zu einer verstÃ¤rkte Anlieferung von IRD (ab 156cm) 
wÃ¤r es dann bereits vor etwa 28.000 (A in Tab. 5) bzw. 
26.000 (B in Tab. 5) Jahren gekommen, und der Beginn der 
Produktion von Kieselorganismen (ab Ca. 126 cm Kerntiefe; 
s. Anhang, Kap. 16.6.) wÃ¤r in der Zeit vor ca. 24.000 (A 
in Tab. 5) bzw. 22.000 (B in Tab. 5) Jahren zu vermuten. 
Gegen die MÃ¶glichkei C spricht, daÃ fÃ¼ das glaziale Maxi- 
mum vor 18.000 Jahren eine vollstÃ¤ndig Eisbedeckung des 
n6rdlichen Weddellmeeres und damit auch des Arbeitsgebietes 
angenommen wird, und es demnach zu keiner Ablagerung von 
IRD und Organismen kommen konnte ( B ,  Kap, 10.1. ) . Das 
HÃ¤ufigkeitsmaximu der C. davisiana findet sich nun inner- 

480cm bis 320 cm (einschlieÃŸlic der Turbiditablagerungen) 
und im KAL 1167-9 in 420 cm bis 305 cm Tiefe. Im 1175-3 ist 
allerdings anzunehmen, daÃ die Mkichtigkeit des warmzeitli- 
chen Horizonts aufgrund von einer oder mehreren Schicht- 
lÃ¼cke zu gering ist (Abb. 41 und 44). 
In den Kastenloten 1175-3 und 1167-9 werden die warmzeit- 
liehen Ablagerungen des Isotopenstadiums 5 dann vermutlich 
noch von 130 cm bzw. 90 cm mkichtigen kaltzeitlichen Sedi- 
menten des Isotopenstadiums 6 unterlagert. Im Kern 1170-3 
folgt in 510 cm Tiefe ein Hiatus. Die liegenden Sedimente 
sind vermutlich glter als die im Kern 1175-3 vorkommende 
Sedimentabfolge (s. Kap. 7.10.3., Kap. 8.). 
In dem Kern 1170-1 kÃ¶nnt der Kernabschnitt in 625 cm bis 
550 cm Tiefe dem glazialen Stadium 6 entsprechen. Die im 
Liegenden der kaltzeitlichen Ablagerungen folgenden 35 cm 
mkichtigen Sedimente der bioturbaten Tonsilt- und der 
Diamiktfazies dÃ¼rfte dann dem warmzeitlichen Stadium 7 
entsprechen. 
Die Isotopenstadiumsgrenze 5/6 (128.000 J.) laÃŸ sich nicht 
direkt mit dem Fazieswechsel bioturbater Tonsilt/homogener 
Ton korrelieren, da der Beginn des Blake Events vor ca. 
120.000 Jahren im Kern 1170-3 (Kap. 7.10.2.) noch innerhalb 
der als Ubergangsfazies eingestuften bioturbaten Tonsilte 
fallt (Abb. 41, 42). Die 5/6 Grenze mÃ¼ÃŸ demnach innerhalb 
der Sedimente liegen, die lithologisch bedingt noch zur 
Glazialfazies, der homogenen Tonfazies, gehÃ¶ren Im 
Schwerelot 1170-1 dÃ¼rft die Grenze dann unter Annahme 
einer konstanten Sedimentationsrate in etwa 550 cm liegen. 
Aufgrund der guten Korrelation der Kerne miteinander wird 
dann vermutet, daÃ die Grenze im KAL 1167-9 in etwa 575 cm 
und im KAL 1175-3 in etwa 530 cm Tiefe liegt (Tab. 5). Es 
muÃ hier allerdings berÃ¼cksichtig werden, daÃ zum einen 
die Datierung des Blake Events nicht absolut ist, zum ande- 
ren in den Kernen 1175-3 und 1167-9 die Sedimentabfolge in- 
nerhalb des letzten warmzeitlichen Intervalls gestÃ¶r ist. 
In den Kernen 1175-3 und 1167-9 sind vermutlich ebenfalls 
noch etwa 180 cm warmzeitliche Sedimente (Diamikt- und 
bioturbate Tonsiltfazies) des Isotopenstadiums 7 erfaÃŸt 
Die im Liegenden folgenden etwa 75 cm mkichtigen Sedimente 
reprÃ¤sentiere wahrscheinlich die vorletzte Kaltzeit 
(Isotopenstadium 8). 
Die Grenze 7/8 (245.000 J,) dÃ¼rft dann in ubereinstimmung 
mit dem Fazieswechsel von kalt- zu warmzeitlichen Sedimen- 
ten im Kern 1175-3 in ca. 815 cm und im Lot 1167-9 in 
875 cm Tiefe liegen (Tab. 5). Die Grenze 8/9 (303.000 J.) 
kÃ¶nnt dann im Kern 1175-3 in 890 cm Tiefe liegen. Der Kern 
1167-9 endet mit den kaltzeitlichen Sedimenten des 
Isotopenstadiums 9. 
Tab. 5: Die Isotopenstadiengrenzen in den Sedimentkernen 
des Arbeitsgebietes (Alter der Isotopenstadiengrenzen nach 
IMBRIE et al., 1984). 
A = Alter des C. davisiana-Maximums = 18.000 Jahre 
B = ,, !I !I = 16.000 Jahre 
C = !I !E !P = 14.000 Jahre 
D = Die Tiefen wurden mit Hilfe der aus dem Thorium-Profil 
ermittelten Sedimentationsrate von 4,07cm/1000 J. bestimmt. 
D* = Die Tiefen wurden mit der im Kern 1167-9 ermittelten 
Rate von 3,6 cm/1000 J. errechnet, s. a. Kap. 7.10.2.). 
E = Wechsel von warm- zu kaltzeitlicher Sedimentation 
Isotopensta- Alter 1175-3 1170-3 1170-1 1167-9 
diengrenzen A B C / E  D E D E D* E 
(Jahre) (Sedimenttiefe in cm ) 
Xltere Wechsel zwischen Warm- und Kaltzeiten sind nur noch 
im Kern 1175-3 zu beobachten. Der ca. 135 cm machtige 
Diamikt-Horizont in 1070 cm bis 925 cm Tiefe kÃ¶nnt die 
Warmzeit reprasentieren, die vor ca. 303.000 bis 339.000 
Jahren stattfand. 
Mit Hilfe dieser indirekten Datierung der Kalt- und Warm- 
zeiten in den Sedimentkernen lassen sich dann durch die 
Korrelierung der Grob-/Fein-~echsel mit den Isotopensta- 
diengrenzen auch die Sedimentationsraten der einzelnen 
Kern- bzw. Klimaabschnitte bestimmen (Abb. 42, 43, 44). 
Die Isotopenstadiengrenzen entsprechen dabei wie beschrie- 
ben meistens in etwa den FaziesÃ¼bergange zwischen biotur- 
batem Tonsilt und homogenem Ton. Bei der Darstellung der 
Alters-Tiefen-Kurven wurden zudem die palÃ¤omagnetische 
Events (L, B, BI) und der biostratigraphische Datenpunkt 
(Al B oder C im Kern 1175-3, Abb. 44) berÃ¼cksichtigt FÃ¼ 
die durch diese Fixpunkte festgelegten Intervalle wurden 
scheinbare Sedimentationsraten berechnet. Es ist dabei aber 
zu bedenken, daÃ die Annahme einer konstanten Sedimentati- 
onsrate fÃ¼ die einzelnen Intervalle eine grobe Verein- 
fachung darstellt. Zum anderen sind die angenommenen 
Stadiengrenzen aufgrund der z. T. undeutlichen Faziesaus- 
bildung vermutlich doch recht ungenau. Aus diesen GrÃ¼nde 
sind die Aussagen Ã¼be Sedimentationsraten wkihrend 
einzelner Klimaabschnitte nur mit Vorsicht zu betrachten. 
Auffallend sind vor allem die niedrigen Sedimentationsraten 
der Isotopenstadien 6 bis 9 (0,9 cm bis 2,7 cm/1000 J.). 
Demgegenuber stehen die jÃ¼ngere Klimaabschnitte mit einer 
deutlichen Zunahme der Sedimentakkumulation (3 cm bis 
6,5 cm/1000 J.). Von diesem Trend weichen die Kern- 
abschnitte im Kern 1175-3 ab, die dem jÃ¼ngste Glazial und 
der letzten Warmzeit entsprechen. Deren Sedimentationsra- 
ten erscheinen im Vergleich zu den entsprechenden Ab- 
schnitten der anderen Kerne als zu niedrig. Erosion bzw. 
Nichtsedimentation dÃ¼rfte die Ursache dafÃ¼ sein, daÃ die 
berechneten Sedimentationsraten die tatsÃ¤chlich 
Akkumulation nicht erfaÃŸen In den Sedimenten der Warmzeit 
finden sich zahlreiche Stromungsindikatoren, die fÃ¼ diese 
Annahme sprechen (s. Anhang, Kernbeschreibung). In den 
kaltzeitlichen Sedimenten fehlen jedoch erosive Merkmale. 
Es wurde aber wahrscheinlich wahrend des Ã¤ltere Abschnitts 
der letzten Kaltzeit erodiert, da der Kern bis in etwa 
250 cm Sedimenttiefe noch gut durch das Laschamp Event und 
den Mikromanganknollenhorizont mit den anderen Kernen 
korreliert werden kann. 
Die hkhsten Sedimentationsraten des Kernprofils weist der 
Kern 1175-3 auf (Abb. 44), der allerdings auch aus dem 
Bereich des Profils mit dem intensivsten terrigenen und 
biogenen Eintrag stammt (Kap. 7.2. bis Kap. 7.4. ) . Im 
HolozÃ¤ wurden z. B. im Becken I etwa 5 cm bis 6,5 cm 
Sediment pro 1000 Jahre abgelagert. Demgegenuber wurden im 
Becken IV im gleichen Zeitraum nur ca. 3,6 cm/1000 Jahre 
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Abb. 4 2 ;  Sedimentationsraten in cm/1000 J. im Kern 1170-1. 
Die durchschnittlichen Sedimentationsraten fiir die ver- 
schiedenen Altersintervalle sind angegeben. 1/2 = 
Isotopenstadiengrenzen (Ableitung der Kerntiefen in Tab. 
5);L=Laschamp Event,B=Blake Event, (Legende: s. Kap. 16.1.) 
K E R N  1167-8 N 10.000 J a h r e  
Faz ies  
Abb. 43: Sedimentationsraten in crn pro 1000 Jahre i r n  Kern 
1167-9. 1/2 = Isotopenstadiengrenzen; L = Laschamp Event, 
BI = Biwa I1 Event 
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Abb. 44: Sedimentationsraten in cm pro 1000 Jahre im Kern 
1175-3. Die durchschnittlichen Sedimentationsraten fÃ¼ die 
verschiedenen Aitersintervalle sind angegeben. 
1/2 = Isotopenstadiengrenzen (Ableitung der Kerntiefen in 
Tab. 5 )  
L = ~ a s c h a m ~  Event, B = Blake Event, BI = Biwa I1 Event 
(Legende: s. Kap. 16.1.) 
In den Warmzeiten sollte es zudem aufgrund der Produktion 
von Organismen und der Anlieferung von IRD (s. Kap. 10.2.) 
zu einer h6heren Sedimentakkumulation gekommen sein als in 
den Kaltzeiten. Im Vergleich zu den Kaltzeiten erscheinen 
die Sedimentationsraten der Warmzeiten aber als zu gering. 
Dies k6nnte das Ergebnis zweier in den Warmzeiten sich 
Ã¼berlagernde Prozesse sein, der Akkumulation von biogenen 
und terrigenen Material und der starken Str6mungseinwirkung 
(s, Kap. 10.2.). 
10. Die Sedimentfazies und ihre Bildunasbedinqunuen 
Die Faziesanalyse hat zum einen das Ziel, genetisch aus- 
wertbare Faziestypen zu untersuchen, was zu Ausagen Ã¼be 
die Bildungsbedingungen des jeweiligen Typs fÃ¼hrt und zum 
anderen, die Entwicklung und VerÃ¤nderun der Lithofazies- 
einhalten in horizontaler und vertikaler Richtung zu ver- 
folgen. 
Aufgrund von Sedimenttexturanalysen, Vorkommen von eis- 
transportiertem Material, Sedimentstrukturen, Mikrofossil- 
inhalt, Farbe und Bioturbation lassen sich drei Hauptlitho- 
faziestypen unterscheiden (Tab. 6). Sie k6nnen aufgrund der 
Datierung und der guten Korrelation der Sedimentkerne 
miteinander, sowie des Vergleichs der Kerne mit einer 
Isotopenkurve (Kap.8. U. 9.) warm- und kaltzeitlichen Abla- 
gerungsmilieus sowie ubergangszeiten zugeordnet werden. Die 
Sedimente der Ubergangszeiten werden im folgenden als bio- 
turbate Tonsilte, die Ablagerungen der Kaltzeiten als homo- 
gene Tone und die der Warmzeiten als Diamikte bezeichnet. 
Es kÃ¶nne zudem aufgrund von VerÃ¤nderunge in der Litholo- 
gie dieser Faziestypen entlang des Nord-SÃ¼ verlaufenden 
Profils mehrere Unterfazieseinheiten unterschieden werden. 
10.1. Homogener Ton (Fazies A) 
Sedimente der Fazies A finden sich in den Sedimentkernen 
1175-3, 1170-3, 1170-1 und 1167-9 (s. Anhang, Kernbe- 
schreibung U. Kap. l6.3., Tafel 1 A) Es sind sind visuell 
strukturlose, dunkelgrÃ¼ngrau (5 GY 4/1) bis olivgraue (5 Y 
3/2, 5 Y 2/1) Tone und siltige Tone ((Tab. 6; Abb. 45). 
Dunkelgraue (N3) Flecken und Lagen kommen vor. Der Fein- 
sandanteil betragt weniger als 2 % .  GrÃ¶bere Material kommt 
generell nicht vor. Der Tongehalt variiert in der Regel 
zwischen 60 % und 90 % .  Die KorngrÃ¶ÃŸenverteilungskurv 
sind unimodal, und die Summenkurven erhalten durch den 
geringen grobk6rnigen Anteil eine leicht hyperbolische 
Form. 
Es sind reine terrigene Sedimente, deren Silt- und Sand- 
fraktionen zu mehr als 95 % aus Quarzk6rnern und FeldspÃ¤te 
bestehen. GesteinsbruchstÃ¼ck finden sich nur in geringen 
Mengen (max. 4,3 % ) .  Als weitere Komponenten kommen vulka- 
nische Aschen, Glimmer und Glaukonit hinzu. Schwerminerale 
wie Hornblende, Pyroxene, Granat, Turmalin und opake 
Minerale treten als Akzessorien in Anteilen < 1 % auf. 
Diagenetische Minerale wie Eisensulfide kommen in geringen 
Betragen vor. Die R6ntgendiffraktionsanalysen mehrerer Ton- 
proben zeigen keine Unterschiede in der Petrologie. An Ton- 
mineralen finden sich vorwiegend Illit, Smektit und Chlorit 
(Kap. 16.6. ) . Illit ist mit mehr als 60 % dominierend. Die 
Chlorit-Gehalte schwanken Å¸berwiegen zwischen 10 % und 
30 % ,  die des Smektits zwischen 3 % und 20 % .  Kaolinit 
ist selten ( <  1 % ) .  
Das Sediment ist gering bis mittelmaÃŸi bioturbat verwtihlt 
(s. Kap. 7.8.; Abb. 46). Typisch sind verzweigte Spuren des 
Ichnotyps Chondrites. Es treten zudem Bauten (im mm-Gr6ÃŸe 
von Trichichnus und Planolites auf. 
Ton 
Abb. 45: Die Hauptlithofaziestypen im Sand-Silt-Ton-Drei- 
-- 
eck. 
Innerhalb der Fazies kommen 10 cm bis 30 cm machtige Hori- 
zonte mit ausgeprggter Silt-Lamination vor. Die Radiogra- 
phien zeigen gut erhaltene nahezu parallel, aber wellig und 
unregelmaÃŸi verlaufende feine Laminae, getrennt voneinan- 
der durch dÃ¼nn tonige Lagen. Oft ist Mikrokreuzschichtung 
erkennbar. Ein feines Netz aus sehr kleinen verzweigten 
Gangen (Chondrites) durchzieht die laminierten Bereiche. 
Die wellig flaserige Ausbildung der Laminierung ist prima- 
rer Natur, da die Bioturbation fÃ¼ eine St6rung der Struk- 
turen zu gering ist. Die Laminae sind 0,5 rnm bis 1,5 mm 
dick und bestehen aus gut sortierten haufig mit Mangan- 
hautchen Ã¼berzogene angularen Quarzk6rnern und Feldspaten 
im mittleren bis groben Silt- und Feinsandbereich. Gradie- 
rung ist nicht zu beobachten. 

FÃ¼ die Bildung der homogenen Tonfazies war es entschei- 
dend, daÃ von den ausgedehnten und dem Untergrund auflie- 
genden Eisschelfen nur sehr wenige Eisberge abbrechen 
konnten, deren Drift dann zusÃ¤tzlic noch durch die dichte 
Eisbedeckung des Meeres behindert wurde. Die Eisbedeckung 
verhinderte auch den Eintrag von Komponenten, woraus sich 
dann die sehr geringen bis fehlenden Gehalte an IRD (Kap. 
7.3.) sowie an Gesteinsbruchstiicken (Kap.7.4.4.) und vulka- 
nischem Glas im Sediment (Kap. 7.4.5. ) erklkiren. Die Eis- 
decke schrÃ¤nkt zudem, infolge des geringen Lichteinfalls 
und verÃ¤nderte NÃ¤hrstoff und Salzgehalte, die Produktion 
von Plankton in der WassersZule ein (WHITAXER, 1982; 
BURCKLE & CIRILLI, 1987), so daÃ keine bzw. nur sehr wenige 
Organismenreste im Sediment abgelagert wurden (Kap. 7.4.1). 
Da die Grenzen der homogenen Tonfazies in den 
Sedimentkernen des Arbeitsgebietes recht genau zu bestimmen 
sind, ist anzunehmen, daÃ diese in etwa auch die tatsgch- 
liehe Dauer der Meereisbedeckung markieren. Wkihrend der 
Kaltzeiten, ie sich mit den Isotopenstadien 6,8 und 10 kor- 
relieren lassen (Kap. 9 . ) ,  existierte demnach zumindest im 
Arbeitsgebiet durchgehend eine geschlossene Eisbedeckung. 
Abweichend von den kilteren glazialen Phasen kam es 
dagegen wÃ¤hren des letzten Glazials nur in den Ã¤ltere 
Phasen zur Ausbildung einer homogenen Tonfazies. Vor etwa 
28.000 bis 26.000 J. (s. Kap. 9,), d. h. wkihrend der 
Hauptvereisungsphase, die vor etwa 30.000 Jahren einsetzte 
(LORIUS et al., 1985), kam es dann zu einem Eintrag von 
eistransportiertem Detritus. Der Beginn der Biogen-Akkumu- 
lation erfolgte dabei vermutlich frÃ¼heste vor etwa 24.000 
Jahren (s. Kap. 9.). Diese Akkumulation endete dann vor 
etwa 20.000 Jahren. Die folgende Sedimentation, die maximal 
5000 Jahre andauerte, zeichnete sich nur durch einen 
geringen eventuell auch fehlenden Eintrag von gr6berem Ma- 
terial und biogenen Komponenten aus. Die kurze Dauer, eine 
vermutlich nur geringe Sedimentationsrate und eine nach der 
Sedimentation erfolgte starke bioturbate VerwÃ¼hlun fÃ¼hrt 
dazu, daÃ der entsprechende Horizont in seiner jetzigen 
Ausbildung nicht der eigentlichen Glazialfazies sondern der 
bioturbaten Tonsiltfazies entspricht (s. Anhang, Kern- 
beschreibung). Vor ca. 15.000 Jahren wurde dann erneut IRD 
angeliefert, und die Produktion von Kieselorganismen setzte 
wieder ein. Zu einem sehr hohen Eintrag von IRD und 
Organismen kam es dabei in etwa zwischen 14.000 und 12.000 
Jahren. Diese Maxima spiegeln vermutlich die Abschmelzphase 
wider, die beginnend mit dem holozkinen Temperaturanstieg 
vor etwa 16.000 Jahren (LORIUS et al., 1979) und aufgrund 
des damit verbundenen Meeresspiegelanstiegs, zu einem AuÂ£ 
schwimmen der Schelfeise und deren Abbau durch Abschmelzen 
und Kalben von Eisbergen fÃ¼hrt (DOMACK, 1982; DENTON & 
HUGHES, 1986). Durch das gleichzeitige Aufbrechen des Meer- 
und Packeises konnten die Eisberge dann ungehindert bis in 
n6rdliche Weddellmeer gelangen. 
Diese Ergebnisse stimmen mit den Beobachtungen von COOKE 
(1978), BURCKLE & COOKE (1982) und LABEYRIE et al. (1986) 
iiberein, nach denen es vor 35.000 bis 17.000 Jahren zu 
einer hohen IRD-Akkumulation im SÃ¼datlanti und im Indi- 
schen Ozean gekommen ist. LABEYRIE et al. (1986) konnten 
dabei drei IRD-Maxima identifizieren, die mit erh6hten Vor- 
kommen an Radiolarien korrelieren. Sie interpretierten die- 
se Maxima als eine Folge von mehreren "Surges" der antark- 
tischen Eisschelfe. Wghrend dieser Abschmelzphasen, die 
maximal 1000 Jahre andauerten, soll es zur verstiirkten Pro- 
duktion von Eisbergen gekommen sein. Die Vorkommen von 
Kieselorganismen werden damit erkliirt, daÃ in der unmittel- 
baren Umgebung der schmelzenden Eisberge sich ein fÃ¼ das 
Wachstum von bestimmten Organismenarten gÃ¼nstige Milieu 
wie z. B. fÃ¼ L antarctica (Kap. 7.10.1. ) entwickeln 
konnte (BURCKLE, 1984 ; CIRILLI & BURCKLE, 1987 ; BURCKLE & 
LABEYRIE, in prep. ; LABEYRIE et al., 1986). Es ist 
wahrscheinlich, daÃ die hier im letzten Glazial vor- 
kommenden IRD- und Biogengehalte ebenfalls auf solche 
Surges zuruckgefÃ¼hr werden k6nnen. In den Kernen k6nnen 
allerdings aufgrund der Bioturbation keine IRD-Maxima un- 
terschieden werden. Es ist daher auch nicht m6glich, ein- 
zelne Schmelzwasserereignisse voneinander zu unterscheiden. 
Aus dem bisher gesagten wird deutlich, daÃ Eistransport und 
biogene Produktion in den Kaltzeiten fÃ¼ die Sedimentation 
keine Rolle spielten. Es ist daher wahrscheinlich, daÃ Her- 
kunft, Transport und Ablagerung des terrigenen Materials 
der homogenen Tonfazies wghrend der Kaltzeiten vor allem 
durch die bodennah flieÃŸende Wassermassen bestimmt wurde. 
Sie kamen von SÃ¼de her, von der Corioliskraft und der 
Morphologie gelenkt, und transportierten groÃŸ Mengen an 
Sediment heran. Derartige als Nepheloidschichten bezeich- 
nete Wassermassen k6nnen feink6rniges Sediment Ãœbe Tausen- 
de von Kilometern in etwa 110 m bis 150 m dicken und gering 
konzentrierten Suspensionen (0,01 bis 0,3 mg/l) verfrachten 
(FAUGHERES et al., 1979; MC CAVE et al., 1980). Sediment- 
fracht wird ihnen durch Bodenerosion, HangschÃ¼ttunge 
(distale Turbidite), dem vertikalen Absetzen von hemipela- 
gischen und pelagischen Material durch die Wassersiiule,und 
von grabenden Organismen zugefÃ¼hrt Ihre Ablagerungen wer- 
den als Konturite bezeichnet. 
Die hier vorkommende homogene Tonfazies Ã¤hnel in ihrer 
Ausbildung den Mud-Konturiten, wie sie von STOW & LOVELL 
(1979) und STOW (1982) beschrieben werden. Ein wichtiges 
Kriterium dieser Mud-Konturite sind deren Silt-laminierten 
Horizonte (STOW & SHANMUGAN, 1980), die auch innerhalb der 
Fazies A vorkommen. Diese Feinlamination k6nnte infolge der 
Ablagerung aus einer Suspension, sich langsam bewegenden 
Sediment-Trubewolken oder Suspensionsstr6mungen geringer 
Dichte entstanden sein. Der nahezu parallele, aber wellige 
Verlauf der einzelnen z. T. vtillig aus Quarzktirnern beste- 
henden Laminae, die geringe Dicke der Laminae von max. lmm, 

Tab. 6: Die wichtigsten sedimentologischen Merkmale der 
drei Hauptsedimenttypen 
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Kurtos i s 
Ton, siltiger Ton 
Fetnsilt, Ton 
Mpig bis schlecht 
(0,91 - 1,20 Phi) 
negat i V 
( -  0,40 bis - 0,10 Phi) 
schmalgipf 1 ig, 
(0,80 Phi) 
ki es -U. sandf Uhrendes 
Ton-Si lt-Gemisch 
sehr viel 
variabel, z .T .  bis 50 
> 50 
C 50,vorw. < 28 % 
Mittel- bis Grobsilt 
gering bis sehr schlecht 
(1,30 - 2,60 Phi) 
positiv,seltener negativ 
( -  0,70 bis 0,50 Phi) 
normal bis breitgipf lig 
(0,90 bis 1,10 Phi) 
toniger Silt, siltiger 
Ton 
variabel 
Fein- bis Mittelsilt 
Mpig bis schlecht 
(um 1,00 Phi) 
negativ 
( -  0,80 bis - 1,O Phi) 
schmlgipflig bis normal 




variabel (OinBzundBÃˆ gering 
bis 95 % in Bi) 
variabel (< 25 %) gering 
Pyrit komnt vor nur in BI hxuf ig komnt vor 
G1 i m r  sehr wenig viel viel 
Bioturbation 
VerwUh 1 ung gering, sehr stark, hohe Divers it2t gering bis mittel 
kleine Bauten (tmi bis ein) grope Bauten (cm bis dm) 
Ichnotypen Trichichnus, Chondrites Plano1 i tes, Zoophycos, Pseudochondrites, Plano- 
Thalassoinides, Sc01 icia 1 ites, Teichlchnus 
L& 6: Forts. FR TON DTAMTKT 
Sediment- meistens homogen, Schichtungsreste, well ige Schichtung 
strukturen Feinlamelllerung (wellig, Siltlamination, Kreuz- Lamlnierung 
irregulzr) Schichtung irregulare gro- Intraklasten 
be Si 1t- und Sandanrelche- 
rungen, S11t- und Sandlin- 
Sen, Intraklasten, Konzen- 
tration von Biogen in La- 
gen, Schwermlnera lanrei- 
cherung; z .T.scharfe oder 
erosive Schichtkontakte 
relativ hoch niedrig hoch 
0,4 - 0,6 0 , l  - 0,4 ca. 0,5 
.......................................................... 
10.2. Diamikt (Fazies B) 
Sedimente der Fazies B (Tab. 6) sind kies- und sandfÃ¼hrend 
Ton-Silt Gemische oder kiesfuhrende tonig-siltige Sande 
(Abb. 45) mit variierenden Fossilgehalten, die als Diamikte 
bezeichnet werden (s. Kap. 16.3., Tafeln 2 und 3). Nach 
FLINT et al. (1971) handelt es sich dabei um unsortierte 
Sedimente mit einem groÃŸe KorngroÃŸenspektrum,d.h in einer 
feinkornigen Matrix mit mittleren durchschnittlichen Korn- 
groÃŸe im Mittel- bis Grobsiltbereich befindet sich unre- 
gelmÃ¤ÃŸ verteilter vorwiegend eistransportierter Kies und 
Sand. Die KorngroÃŸenverteilun ist daher meistens bimodal. 
Im Arbeitsgebiet findet sich die Diamiktfazies in den Ker- 
nen der Becken I, I11 und IV (s. Anhang, Kernbeschreibung). 
Die vorherrschende Farbe ist olivgrau (10 Y 4/2) und hell- 
olivgrau (5 Y 5/2) bis gelbgrau (5 Y 7/2). Dadurch unter- 
scheidet sich die Diamiktfazies bereits meistens visuell 
von der Fazies A, die sich durch dunklere Farbtone ausz- 
eichnet. 
Sand- und Siltfraktion bestehen aus terrigenen oder detri- 
tischen Mineralen und biogenen Komponenten. In den Sand- 
fraktionen finden sich in Gehalten von etwa 55 % bis 90 % 
vorwiegend angulare bis gut gerundete Quarzktirner, Feld- 
spÃ¤te Gesteinsfragmente und vulkanische Aschen. Glaukonit, 
mit Mangan umkrustete Korner und Schwerminerale u.a. Pyro- 
xene, Amphibole, Granat, Epidot, Zirkon, Augit und Horn- 
blende kommen vor (s, a. Kap. 7.4.). Die Sedimente sind zu- 
dem glimmerreich. Der Anteil an kieseligen Organismen wie 
Radiolarien, Diatomeen und Schwammnadeln ist sehr variabel 
0 , l  % bis 40 %, Kap. 7.4.). Die Foraminiferengehalte lie- 
gen durchschnittlich unter 3 % (s. Kap. 7.4.). GrÃ¶ÃŸe bio- 

Y 6/6) Farbt6ne von dem umgebenden Sediment. Pyrit kommt 
als FÃ¼llun von Organismenschalen und in Form von cm- 
langen dÃ¼nne schwarzen FÃ¤de vor, die aus Aggregaten von 
kleinen PyritkÃ¼gelche bestehen. 
Die Anteile feinverteilter organischer Substanz sind nied- 
rig ( <  0,5 % Corg) . Trotz des hohen marinen Planktonein- 
trags besteht er vorwiegend aus den terrestrischen Kompo- 
nenten Vitrinit und Inertinit. Der Wassergehalt ist hoch ( >  
50 % ) .  Die Sedimente sind wie der Diamikt stark durchwÃ¼hlt 
Die Grenzen zu den hangenden und liegenden Sedimenten sind 
deutlich, aber nicht erosiv. 
Eine Deutung dieser Diatomeenschl&tune als Turbidit- 
ablagerungen ist unwahrscheinlich. Gegen eine Aufarbeitung 
von diatomeenreichen Schutt von flacheren Tiefen durch 
Turbiditstr6me sprechen die starke Bioturbation, die hohen 
Pyritgehalte und fehlende deutliche Basiskontakte. 
10.2.2. Fossilleerer Diamikt (B2) 
Sedimente dieses Typs kommen im Kern 1167-9 vor. Sie unter- 
scheiden sich von der Hauptfazieseinheit B durch das Fehlen 
von Mikrofossilien und einem geringeren IRD- und Sandgehalt 
( <  2 % )  sowie mkiÃŸige Bioturbation und kleineren WÃ¼hlgange 
(Kap. 7.8.). Die Sedimentstrukturen, u.a. wellige und 
parallele Feinschichtung, Silt- und Sandflasern und Rip- 
peln, sind generell sehr gut erhalten. 
10.2.3. Bildunqsbedinaunqen der Fazies B 
Die Diamiktfazies muÃ aufgrund der begrÃ¼ndete Annahme, daÃ 
die OberflÃ¤chensediment ein holozÃ¤ne Alter haben, und da- 
her interglaziale VerhÃ¤ltniss reprÃ¤sentieren als eine 
warmzeitliche Ablagerung interpretiert werden. Die Bedin- 
gungen, unter denen diese Sedimente abgelagert wurden, las- 
sen sich daher aus den heutigen ableiten. 
Charakteristisch fÃ¼ diese Fazies sind die z, T. hohen Vor- 
kommen an biogenen und grobk6rnigen terrigenen Komponenten, 
die fÃ¼ offene WasserverhÃ¤ltniss zur Zeit der Ablagerung 
des Diamikts sprechen. In den Sedimenten nimmt dabei der 
Anteil dieser Komponenten mit zunehmender Wassertiefe ab 
(s. a. Kap. 7.4.). Dementsprechend geht die Diamiktfazies 
in den Sedimentkernen des Profils nach SÃ¼de zu in 
fossilleere und IRD-arme Sedimente Ã¼ber die im Kern 1167-9 
(Becken IV) als fossilleere Diamikte bezeichnet werden (8. 
Kap. 10.2.2.). 

schwindigkeit, mit der die Einbettung im Sediment erfolgte, 
fÃ¼ die uberlieferung ebenfalls von Bedeutung. Eine stÃ¤n 
dige Aufarbeitung durch StrÃ¶mun kÃ¶nnt eine rasche Ein- 
bettung verhindert haben, so daÃ die Organismenreste 
vollstÃ¤ndi gelÃ¶s wurden. 
Die Meereisverteilung beeinfluÃŸ aber nicht nur den Fossil- 
gehalt im Sediment, sondern auch den Eintrag an terrigenen 
Detritus, da vermutlich der weitaus grÃ¶pt Teil des groben 
terrigen-detritischen Materials durch Eisberge ins Arbeits- 
gebiet gebracht wurde. Entsprechend dem von Norden nach 
SÃ¼de hin abnehmenden Biogenanteil nimmt daher auch der 
IRD-Gehalt in den Sedimenten ab. Demnach weisen die Sedi- 
mente des sÃ¼dlichste Beckens aufgrund der fast ganz- 
jÃ¤hrige Meereisbedeckung die geringsten Anteile an groben 
eistransportiertem Material auf. SuspensionsstrÃ¶m kommen 
fÃ¼ die Verfrachtung des groben Materials nicht in Frage, 
da die groben KÃ¶rne vereinzelt, und ohne jede Sortierung 
auftreten, und zudem meistens sehr angular sind (Kap. 
7.3.). Der deutlich erhÃ¶ht Gehalte an Gesteinsfragmenten 
und Glimmer dÃ¼rft ebenfalls ein Hinweis auf Eistransport 
sein (Kap. 7.4.). 
Die erhÃ¶ht Produktion von Eisbergen insbesondere zu Be- 
ginn der Warmzeiten lÃ¤Ã sich dadurch erklÃ¤ren daÃ die 
ErwÃ¤rmun einen Anstieg des Meeresspiegels verursachte, der 
zu einem Aufschwimmen der Schelfeise fÃ¼hrte Dadurch kam 
es zu deren Abbau, zum einen durch Abschmelzen an ihrer 
Unterseite, zum anderen durch Kalben von Eisbergen. Zu 
einer starken Produktion von Eisbergen kam es dabei ver- 
mutlich immer im FrÃ¼hjah mit Aufbrechen der winterlichen 
Meer- und Packeisbedeckung (DENTON & HUGHES, 1986). Mit der 
StrÃ¶mun gelangten die Eisberge dann schnell bis ins 
Arbeitsgebiet. Zu einem ersten starken IRD-Eintrag kam es 
dort zum Beispiel gegen Ende des letzten Glazials wahr- 
scheinlich vor Ca. 14.000 Jahren (Kap. 9. ) .  Zu diesem 
Zeitpunkt soll die Eisbedeckung in etwa dem heutigen Stand 
mit der charakteristischen saisonalen Meereisbedeckung 
entsprochen haben (DOMACK, 1982; COOKE & HAYS,1982). Diese 
IRD-Akkumulation, besonders deutlich erkennbar auch an 
erhÃ¶hte Gehalten von GesteinsbruchstÃ¼cken FeldspÃ¤te und 
GlimmerplÃ¤ttche im Sediment (Kap. 7.3.,7.4.), dauerte dann 
etwa 2000 Jahre an. Danach kurz vor dem Erreichen - des 
holozÃ¤ne Temperaturmaximums vor 9200 Jahren (LABEYRIE et 
al, 1986) erlangten dann die Radiolarien und etwas spÃ¤te 
auch die Diatomeen ihre maximalen Vorkommen. 
FÃ¼ den Transport des grobkÃ¶rnige Materials bis ins 
Arbeitsgebiet kommen wahrscheinlich nur Eisberge in Frage, 
die von Tal- und Vorlandgletschern oder kleineren 
Eisschelfen stammen (OVENSHINE, 1970; DREWRY & COOPER, 
1981; CIESIELSKIE et al., 1982). Tabulare Eisberge, die von 
den aufschwimmenden groÃŸe Eisschelfen abbrechen, fÃ¼hre 
nur sehr wenig Schutt, da das meiste Material bereits durch 

einer Zunahme der antarktischen Bodenwasserproduktion und 
einer Intensivierung der StrÃ¶mun gekommen ist. Diese An- 
nahme beruht darauf, daÃ die fÃ¼ die Bildung von Boden- 
wasser notwendigen Voraussetzungen entsprechend dem im 
Kap. 5.1. beschriebenen Modell (Abb. 5), nur wahrend der 
Warmzeiten existierten. Ein in den Kaltzeiten dem Schelf 
aufliegender Eisschelf verhindert z.B. die Zirkulation der 
Wassermassen unter den Eisschelfen. Die These, daÃ Boden- 
wasser bevorzugt in den Warmzeiten produziert wird, wird 
zudem durch die Untersuchungen einer Vielzahl von Autoren 
gestÃ¼tz (WEYL, 1968; KILLWORTH, 1974; DUPLESSY et al., 
1975; LEDBETTER & JOHNSON, 1976; DAVIS et al. ,1977; VOLAT 
et al., 1980; CORLISS, 1982; TAPPA & THUNELL, 1984; JONES & 
JOHNSON, 1984; BURCKLE, 1984; LEDBETTER, 1984; WESTALL, 
1987). Der Transport des Bodenwassers dÃ¼rft dabei im Ar- 
beitsgebiet episodisch in Form von Einzelwirbeln erfolgt 
sein, wie es z. B. auch im Vema Kanal des Westatlantiks 
(HOOG et al., '1982) und in der Agulhas Passage sÃ¼dÃ¶stli 
von SÃ¼dafrik (WESTALL, 1987) der Fall gewesen ist. 
Die im Kern 1170-3 nachgewiesene SchichtlÃ¼ck in 510 cm 
Tiefe (Kap. 7.10.3.) kÃ¶nnt das Ergebnis einer zu Beginn 
der vorletzten Warmzeit stark angestiegenen Bodenwasser- 
produktion und einer dadurch intensivierten StrÃ¶mun sein. 
Da es in der Warmzeit aber auch zu einem Eintrag von IRD 
kam, ware eine strÃ¶mungsbedingt Anreicherung von groben 
Material zu erwarten. Dies ist jedoch nicht der Fall. MÃ¶g 
lich ware daher auch, daÃ bereits frÃ¼he noch wahrend der 
Kaltzeit erodiert wurde oder aber, daÃ eine verringerte 
bzw. fehlende Zufuhr von terrigenen und biogenen Kompo- 
nenten zu einer Unterbrechung der Sedimentation fÃ¼hrte 
Die relativ niedrigen Corg-Gehalte ( <  0,5 % )  der Fazies B 
gegenÃ¼be der Fazies A kÃ¶nnte ebenfalls ein Hinweis dafÃ¼ 
sein, daÃ das Sediment umgelagert, und feineres Material 
und organische Substanz ausgewaschen wurden. 
Die fÃ¼ die Bildung der Diamiktfazies wichtigen Prozesse 
sind demnach Eistransport, StrÃ¶mung Produktion von Kiesel- 
organismen und HangschÃ¼ttunge in Form von Turbiditen. Die 
MÃ¤chtigkei dieser Fazies wird dabei von. allen Parametern 
beeinfluÃŸt wobei Eistransport und Str6mung in ihrer Be- 
deutung fÃ¼ die Sedimentation Ã¼berwiege dÃ¼rften Dem Ein- 
trag von Plankton dÃ¼rft die geringste Bedeutung zukommen, 
da die Fossilgehalte im Sediment insgesamt sehr gering sind 
(Kap, 7.4. ) . Zur Ablagerung von Turbiditen kam es vermut- 
lich im Zusammenhang mit dem schnellen Meeresspiegelan- 
stieg meistens zu Beginn einer Warmzeit. 

LEGENDE: KERN 1175-3 
Ichnofazies 
Ai = Chondrites-Gemeinschaft 
Bi = Scolicia - ,, 
Ci = Planolites- ,, 
Sedimentfazies 
A = Homogener Ton 
B = Diamikt 
C = Bioturbater Tonsilt 












Abb. 46; Beziehungen zwischen Ichno- und Sedimentfazies im 
Kern 1175-3. Die Chondrites-Gemeinschaft (AI) charakteri- 
siert die kaltzeitlichen- (Fazies A), die Scolicia-Gemein- 
schaft (Bi) die warmzeitlichen Ablagerungen (B) und der 
Ichnotyp Planolites (CI) die Ubergangssedimente (C). Ichno- 
logisch markant sind die UbergÃ¤ng zwischen den kalt- und 
warmzeitlichen Sedimenten, die sich durch einen Wechsel von 
der Chondrites- zu einer Planolites- und dann zu einer Sco- 
licia- und Zooph~cos-Gemeinschaft auszeichnen. Verformungs- 
wtihlgeftige (V) finden sich nur in den Turbiditablagerungen. 
10.3.1. Bildungsbedingungen der Fazies C 
Die Fazies C steht zwischen dem sandigen Typ B und dem ver- 
hgltnismÃ¤ÃŸ einfBrmigen, siltig-tonigen Typ A als ober- 
gangs lied. Zur Bildung dieser Sedimentfazies kam es, als 
beim 8 bergang von der Kalt- zur Warmzeit hin, mit zunehmen- 
der Erwgrmung, die dichte Meer- und Packeisbedeckung des 
Weddellmeeres begann aufzubrechen (Kap. 10.2.). Der RÃ¼ckzu 
der Schelfeise vollzog sich dabei nach ANDERSON et al. 
(1984) innerhalb von weniger als 1000 J. bis zu einigen 
1000 Jahren.Ausdruck dieses RÃ¼ckgange ist die Akkumulation 
von Kieselorganismen und ein stark variierender Eintrag an 
eistransportiertem Detritus, besonders deutlich erkennbar 
auch an erhBhten Gehalten von GesteinsbruchstÃ¼cken Feld- 
spgten und GlimmerplÃ¤ttche im Sediment (Kap. 7.3., 7.4.). 
Die Vorkommen an Organismenresten und an groben terrigenen 
Partikeln kBnnten aber auch auf Bioturbation zurÃ¼ckgefÃ¼h 
werden, da im Hangenden grobkornreiche Diamikte folgen. 
DafÃ¼ spricht, daÃ IRD hgufig in WuhlgÃ¤nge angereichert 
ist. MBglich wÃ¤r auch, daÃ die Dropstones, die wÃ¤hren der 
Warmzeiten abgelagert wurden, in die weichen unterliegenden 
Sedimente der Ubergangsfazies eingesunken sind. Die Korn- 
grBÃŸenanalyse der Siltfraktion (s, Kap. 11.) und die 
Sedimentstrukturen innerhalb der Ubergangsfazies deuten auf 
geringe StrBmungsintensit3ten hin. Mit dem ubergang vom 
Interglazial zum Glazial kam es ebenfalls zur Ausbildung 
einer Ubergangsfazies. 
Die Dauer der ubergangssedimentation ergibt sich aus der 
Mgchtigkeit der Fazies und der Sedimentationsrate, Aufgrund 
des geringen Eintrages von Kieselorganismen und IRD sowie 
geringer StrBmungseinwirkungen dÃ¼rft die durchschnittliche 
Sedimentationsrate vermutlich nur geringfÃ¼gi hÃ¶he als in 
den Kaltzeiten gewesen sein. Die Dauer einer Ubergangszeit 
k6nnte daher etwa 2000 bis 4000 maximal 15.000 Jahre 
betragen haben. 
10.4. Restsediment (Fazies D) 
Es sind fossilleere gering bis sehr gering sortierte san- 
dige Silte bis siltige Sande, die im Vergleich zur Diamikt- 
und obergangsfazies sehr hohe Gehalte an eistransportierten 
Sand- und Kieskomponenten fuhren (Abb. 47). Fazies D kommt 
in den Ablagerungen des SÃ¼d-Orkney-Becken I1 im Kern 1173- 
9 und im GKG 1173-6 und im Becken I11 im GKG 1168-2 vor (s. 
Anhang, Kernbeschreibung). Sie wechsellagert im Kern 1173-9 
mit sand- und kiesfuhrenden Tonsilten (s. Kap. 10.1.2.; s, 
Kap. 7.9.). 
Die Sandvorkommen schwanken zwischen 10% und 30 % mit Maxi- 
mumwerten von 52,l % und Minimumgehalten von 4 % .  Der Ton- 
anteil liegt generell unter 20 % .  Die mittlere KorngrÃ¶Ã 
der meisten Proben liegt im Grobsilt- oder Feinsand-, 
seltener Mittelsandbereich. Die Schiefe ist meistens 
positiv. Die Sandfraktionen bestehen zu 95 % aus hgufig 
gut gerundeten Quarzk6rnernI Feldspaten und Gesteinsbruch- 
stiicken. Weiterhin finden sich Glimmerpliittchen, Aschen, 
Schwerminerale, Glaukonit und Mikromanganknollen. Die Corg- 
und Wassergehalte sind niedrig ( <  0,2 % Corg, <38% H a O ) .  
Sedimentstrukturen wie Feinschichtung, Lamination, Silt- 
und Sandflasern, Kreuzschichtung und irreguliire An- 
reicherungen von Kies und Sand kommen vor. Die Sedimente 
sind gering bis mittelmgÃŸi bioturbat verwÃ¼hl (Kap. 7.8.). 
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Abb. 47: Korngr6ÃŸenverteilun der Restsedimentfazies in Hi- 
stogramm-Darstellung. Ein Teil der feinen Fraktion, die 
sowohl eistransportiertes als auch str6mungstransportiertes 
Sediment enthalten kann, wird wiihrend der Sedimentation 
durch Str6mung aufgearbeitet und weggefÃ¼hrt Das gr6bere 
vermutlich vorwiegend eisverfrachtete Material (Kies, Sand 
und z. T. auch Grobsilt) reichert sich an, und bildet ein 
grobes Restsediment, 
10.4.1. Bildunqsbedinqunqen der Fazies D 
Die Restsedimente resultieren aus einer Kombination von Ab- 
lagerung und Aufarbeitung. Ein groÃŸe Teil der feineren 
Partikel wurde vermutlich durch Str6mung erodiert. Die Aus- 
bildung dieses Sedimenttyps, wie z, B. dessen Korngr6ÃŸen 

10.5. Turbiditablagerungen 
Dunkelgraue feinlaminierte Ablagerungssequenzen von Turbi- 
dit-StrÃ¶munge mit den fÃ¼ sie charakteristischen Merkmalen 
sind den Sedimentkernen der Becken I11 und IV eingeschaltet 
(s. Anhang, Kernbeschreibung). Strukturell und texturell 
sind es klassische Turbidite (BOUMA, 1972 ; STOW & SHANMU- 
GAN, 1980). In den Radiographien fallen diese Kernab- 
schnitte durch ihre feine Lamellierung im unteren und einer 
starken VerwÃ¼hlun im oberen Bereich auf (Tab. 7). Im Kern 
1170-3 und 1170-1 sind die Turbidite kaltzeitlichen Sedi- 
menten eingeschaltet, im Kern 1167-9 kommen sie immer zu 
Beginn einer Warmzeit vor. 
Im Kastenlotkern 1175-3 finden sich in 1128 cm bis 1070 cm 
und 480 cm bis 435 cm Tiefe tonig-siltige Sedimente mit re- 
lativ hohen organischen Kohlenstoffgehalten von 0,6 % bis 
1,O %,  die ebenfalls als Turbiditablagerungen gedeutet wer- 
den (s. Anhang, Kernbeschreibung U. Kap. 16.3,, Tafel 4 AI 
B). Sie treten zu Beginn einer Warmzeit auf. Die Sedimente 
sind helloliv (10 Y 6/2) bis grauoliv (10 Y 4/2) mit 
schwarzen Flecken und Lagen. An kieseligen Mikrofossilien 
finden sich Radiolarien (bis max. 5 % ) ,  Diatomeen (1 % bis 
2 % )  und Schwammnadeln. QuarzkÃ¶rner FeldspÃ¤t und Ge- 
steinsbruchstÃ¼ck sind die hÃ¤ufigste Komponenten. Auf- 
grund der sehr starken Bioturbation ist das primÃ¤r GefÃ¼g 
z.T. vÃ¶lli zerstÃ¶rt Definierte Spuren sind nicht zu er- 
kennen, das Sediment ist mehr oder weniger vollstgndig ver- 
wÃ¼hl (VerformungswÃ¼hlgefÃ¼g s. a. Abb. 46). AuffÃ¤lli 
sind die durch reichlich vorhandenen feinverteiltem Eisen- 
monosulfid hervorgerufenen schwarzen Flecken und Lagen des 
Sediments. 
Tab. 7: GefÃ¼ge Korngr6ÃŸ und Zusammensetzung der Turbi- 
dite in den Sedimentkernen des Arbeitsgebietes. 
........................................................... 
Textur Ton bis Feinsand, 
an der Basis hohe Silt- und Sandgehalte 
(68 - 86 % des Gesamtsedimentes) 
U, niedrigere Tonanteile (14 - 33 % )  
Struktur horizontale Lamination, 
scharfe Basiskontakte, 
allmiihliche Ubergiinge zur hangenden 
Tonfazies hin, 
Bioturbation am Top der Einheit, 




viel Fremdmaterial (Glaukonit, Aschen und 
Biogenreste, vor allem von Foraminiferen), 
Eisen-Sulfid 
Abnahme des Biogengehaltes von der 
Basis zum Top hin 

D I A M I K T  
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BIOTURB TONSILT 
HOMOGENER TON 
Abb. & Korngr6ÃŸenverteilun der Siltfraktionen re- 
prgsentativer Proben des DiamiktsI des bioturbaten Tonsilts 
und des homogenen Tons. Mz = mittlere Korngr6Be I So = Sor- 
tierung, Sk = Schiefe 

und 45 cm bis 10 cm Tiefe (Sie = 0,3 bis 1,O). 
Die Verteilung des Silts innerhalb eines warmzeitlichen 
Intervalls lgÃŸ zudem RÃ¼ckschlÃ¼s auf die Geschwindigkeit 
des Bodenwassers wghrend einer Warmzeit zu. Demnach dÃ¼rft 
diese zu Anfang einer Warmzeit, unmittelbar nach RÃ¼ckzu 
des Eisschildes, geringer gewesen sein, als in der Mitte 
und zum Ende einer Warmzeit hin. DafÃ¼ spricht, daÃ die 
IRD-Maxima vorwiegend in den unteren Abschnitten der 
Diamikthorizonte bzw. unmittelbar im Liegenden der Diamikt- 
horizonte auftreten, d. h. zu Beginn einer Warmzeit bzw. 
wghrend der ubergangszeit (s. Kap. 7.3., 10.3.). Die IRD- 
Maxima stimmen demzufolge mit den Siltbereichen Ã¼berein 
die hohe Vorkommen an Feinsilt aufweisen. In den Bereichen 
des warmzeitlichen Horizonts, die hohe Grob-siltanteile 
fÃ¼hren findet sich dagegen verhgltnismkiÃŸi wenig IRD. Dies 
spricht dafÃ¼r daÃ die Grobsiltmaxima innerhalb eines 
warmzeitlichen Horizonts nicht durch die Zufuhr von groben 
Sediment entstanden sind, sondern durch Auswaschung der 
feineren Partikel. 
Die KorngrÃ¶ÃŸenanalys der Siltfraktion zeigen auch, daÃ 
die Sedimente des Kerns 1167-9 (Becken IV) die geringste 
durchschnittliche mittlere KorngrÃ¶Ã besitzen und zudem 
geringer sortiert sind, als die Sedimente der anderen 
Becken (Tab. 8). Dies kÃ¶nnt bedeuten, daÃ an der Position 
dieses Kerns die StrÃ¶munqsqeschwindiqkeite im Durchschnitt 
geringer gewesen sind, aisin den ~ecken I bis 111. 
Tab. 8: Korngr6ÃŸenparamete der Siltfraktion (in Phi) 
in den Sedimentkernen des SÃ¼d-Orkney-Profil 
Sortierung 1,22 1,27 1,12 1,11 1,11 
Kurtosis 0,81 0,81 0,96 0,94 0,95 
~ o r n ~ r o Ã Ÿ e n ~ a r a m e t e  der Siltfraktion : Kern 1170-1 
Abb. 49: Mittlere SiltkorngrUÃŸ (M-)! Schiefe (Sk)! Kurtosis (K) und Sor- 
tierung ( S o )  in Abhgngigkeit von der Lithologie und Lithofazies im Kern 1170- 
1. Im Gegensatz zu den Sedimenten der homogenen Tonfazies zeichnen sich die 
Sedimente der Diarniktfazies vor allem durch eine geringe Sortierung und eine 
geringe bis stark positive Schiefe sowie eine gr6bere mittlere Siltkorngr6j3e 
(punktierte Bereiche) aus. Legende: s.Kap. 16.1., S. 140 
Mi t t l e re  SiltkorngroÃŸ in Phi 
Abb. 50: Mittlere Siltkorngr6ÃŸ (MÃˆ in den Sedimentkernen des Arbeitsge- 
bietes. Die vertikale Linie stellt den Durchschnittswert (MÃˆ dar, welcher 
vermutlich Bodenwassergeschwindigkeitsmaximavon geringeren Str6mungs- 
geschwindiqkeiten (punktierte Bereiche) trennt. 

12. Zusammenfassune der Ergebnisse 
Die Sedimentkerne der Sud-Orkney-Becken I (KAL 1175-3), I11 (SL 1170-1 
und 1170-3) und IV (KAL 1167-9) bestehen aus sand- und kiesreichen z. 
T. fossilfuhrenden tonigen Silten, die mit fossilleeren siltigen Tonen 
wechsellagern (s.a. Anhang, Kernbeschreibung). In Anbetracht der 
Ergebnisse der Datierung (Kap. 7.10.) und der sedimentologischen Merk- 
male (Kap. 10.) kbnnen diese Grob-/Fein-Abfolgen als Glazial-Intergla- 
zial-Sedimentzyklen interpretiert werden (Kap. 9.). 
Die Grundlage fur die stratigraphische Einstufung der Zyklen bilden 
magneto- und biostratigraphische Daten sowie 230-Thorium-MeÃŸwerte 
Deren Auswertung ermbglichte ein Zuordnung der Zyklen zu den Isotopen- 
Stadien der SPECMAP Zeitskala (IMBRIE et al., 1984), und damit eine 
relative Datierung der sedimentologischen Ereignisse. Danach umfaÃŸ 
die gesamte Sedimentabfolge einen Zeitraum von maximal 340.000 Jahren 
(Kap. 9., Tab. 5). In allen Kernen des Profils finden sich Sedimente 
des Holozans und des jungsten, kaltzeitlichen Klimaabschnittes sowie 
der letzten Warmzeit (Abb. 42-44). Sedimente der vorletzten Kaltzeit 
kommen in den Kernen 1175-3, 1170-1 und 1167-9 vor. Xltere Wechsel 
zwischen Warm- und Kaltzeiten sind nur in den Kernen 1175-3 und 1167- 
9 zu beobachten. Die durchschnittlichen Akkumulationsraten schwanken 
dabei in den jungeren Abschnitten,die das Ho1ozP.n und die letzte Kalt- 
und Warmzeit umfassen, zwischen 3 und 5cm/1000 Jahre (Kap. 9.). Die 
ermittelten Sedimentationsraten in den alteren pleistozanen Abschnit- 
ten liegen im Durchschnitt unter 3 cm/1000 J., wobei in den Warmzeiten 
geringfugig mehr sedimentiert wurde. Die hbchsten Sedimentationsraten 
des Kernprofils weist der Kern 1175-3 auf, der aus dem Bereich des 
Profils mit dem intensivsten terrigenen und biogenen Eintrag stammt 
(Kap. 7.2 bis 7.4.). Im Holozan wurden z. B. im Becken I etwa 5 bis 
6,5 cm Sediment pro 1000 Jahre abgelagert. Demgegenuber wurden im 
Becken IV im gleichen Zeitraum nur ca. 3,6 cm akkumuliert. In den 
Kernen der Becken I11 und IV durften die Sedimentationsraten sowohl in 
den Kalt- als auch in den Warmzeiten in etwa gleich hoch gewesen sein. 
Die sedimentologischen Untersuchungen ermbglichten eine Unterscheidung 
von drei Hauptlithofaziestypen, die warm- und kaltzeitlichen Abla- 
gerungsmilieus sowie nbergangszeiten zugeordnet werden kbnnen (Kap, 
10.)- Im Folgenden werden die klimatischen Bedingungen, die fur die 
Bildung der drei Sedimenttypen von Bedeutung sind, kurz skizziert. 
Kaltzzeit (9.a. Kap. 10.1.) 
Wahrend der Kaltzeiten ruckten die Eisschelfe infolge der Meer'esspie- 
gelabsenkung dem Untergrund vollstandig aufliegend bis zur Schelfkante 
vor. Von diesen ausgedehnten Eisschelfen konnten nur sehr wenige Eis- 
berge abbrechen, deren Drift dann noch durch die dichte Eisbedeckung 
des Meeres behindert wurde. Demnach gelangten nur vereinzelt Eisberge 
mit der Strbmung des Weddell-Wirbels bis in die Sud-Orkney-Region. Die 
geschlossene Eisdecke schrankte zudem die Produktion von Organismen in 
der Wassersaule ein (BURCKLE & CIRILLI,1987). Dementsprechend fuhren 
die kaltzeitlichen Sedimente, die homogenen Tone, keine eistranspor- 
tierten grbberen Komponenten (IRD) und keine Fossilreste, Der grbÃŸt 
Teil des feinkbrnigen Materials durfte demnach in den Kaltzeiten durch 
StrUmung ins Arbeitsgebiet gelangt sein, wobei die strukturellen und 
texturellen Merkmale der Fazies fUr ein ruhiges Sedimentationsmilieu 
sprechen. Dies spricht auch fur die Annahme, daÃ die Bodenwasserbil- 
dung in diesen Zeiten stark eingeschrgnkt gewesen ist. Die eiszeit- 
lichen Bedingungen (U. a. ausgedehnte und dem Untergrund aufliegende 
Eisschelfe) lieÃŸe eine Bildung von Bodenwasser durch Vermischungs- 
Prozesse z. B. im Bereich der Filchnersenke entsprechend dem im Kap. 
5.1. beschriebenen Modell (Abb. 5) nicht zu. Eine eingeschriinkte Zir- 
kulation und ein geringerer Bodenwasseraustausch (Salinitiitsschich- 
tung) sowie ein reduzierter Nghrstoffeintrag (geringe Oberfliichenpro- 
duktivitkt) durfte dann auch zu einem geringen Abbau der organischen 
Substanz und einer drastischen Reduktion der benthischen Produktivitgt 
gefiihrt haben (u.a. hohe Corg-Gehalte, geringe bioturbate VerwUhlung). 
ubergangs- und Warmzeit (9. Kap. 10.2, und 10.3.) 
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
Die allgemeine Erwklrmung zum Ende einer Kaltzeit hin fuhrt, infolge 
eustatischer Meeresspiegelanhebung, zu einem RUckzug des Meereises und 
einem Aufschwimmen der Eisschelfe. Es kommt zur Sedimentation der 
ubergangsfazies, der bioturbaten Tonsilte (Kap. 10.3.). Die geringen 
Gehalte an eistransportiertem Detritus und an Kieselorganismen deuten 
aber daraufhin, daÃ die Eisbergproduktion und die Planktonaktivitgt 
wghrend der ubergangszeiten noch stark eingeschrgnkt sind. Die Ver- 
htiltnisse, die zur Sedimentation der Interglazialfazies, der Diamikt- 
fazies fuhrten, durften in etwa den heutigen vergleichbar gewesen 
sein, da die untersuchten Sedimentkerne alle an der als rezent ange- 
nommenen Oberflkche mit der Diamiktfazies enden (Abb. 41)- Nach dem 
vollst8ndigen Ruckzug der Eismassen kam es infolgeverst&irkter Eisberg- 
abbriiche zu einem erhUhten Eintrag von eistransportiertem Material. 
Die Vergnderungen der Hydrographie schaffte zudem glinstige Bedingungen 
fur die Ausbildung einer reichen Radiolarien- und Diatomeenfauna. Hohe 
Gehalte finden sich dabei hgufig zu Beginn und wghrend einer Warmzeit. 
Aufgrund der saisonalen Meereisbedeckung sind die n8rdlichen Teile 
des Profils langer eisfrei als die sudlichen Gebiete (Kap. 5.3., Abb. 
8). Dies durfte die Ursache daflir sein, daÃ in den Sedimenten des 
Beckens I die huchsten IRD- und Biogen-Gehalte vorkommen (s. ~ a ~ .  
7.4.l.).Im Becken IV finden sich dagegen nur noch fossilleere und IRD- 
arme Sedimente (Kap. 10.2.1.). 
Unubersehbar deutlich sind auch die texturellen und strukturellen 
Merkmale der Diamiktfazies, die auf starke und fluktuierende Boden- 
strUmungen hinweisen. Dies unterstutzt die Annahme, daÃ das Bodenwas- 
ser (WSBW) vor allem in den Warmzeiten gebildet wird (Kap. 5.1.' Abb. 
5 U. Kap. 10.2.). Gleichzeitig wird die vertikale Durchmischung des 
Meeres reaktiviert und das Bodenwasser kehrt zu sauerstoffreichen 
Verhgltnissen zuruck (starke bioturbate DurchwÅ¸hlung) 
Die Ausbildung der Diamiktfazies ist demnach von der Position der Se- 
dimentkerne innerhalb des Profils, von der Art und Menge an eisver- 
frachtetem Detritus, an kieseligen Mikrofossilien und an terrigenen 
Komponenten sowie von der StrUmungsstKrke abhgngig. Zum Beispiel 
stammt der Kern 1173-9 aus einem Bereich des Beckens 11, der sich im 
Einstrombereich von Wassermassen mit hohen Str6mungsgeschwindigkeiten 
befand. Es sedimentierten die Restsedimente (Kap. 1 0 . 4 . ) .  
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15. Arbeitsmethoden 
15.1. 6ffnen der Kerne und ihre Beschreibung 
Nach dem langsseitigen Aufsagen und Teilen der PVC-Kern- 
rohre (Schwere- und Kolbenlote) in eine Arbeits- und Ar- 
chivhtilfte wurden die Schnittflgchen photographiert und 
lithologisch nach primÃ¤re (i. allg. Ablagerung) und sekun- 
darer (i. allg. diagenetisch) Zusammensetzung, Farbe, Korn- 
textur und Sedimentstruktur beschrieben. Von den beiden 
Kastenlotkernen stand jeweils nur eine Kernkastenhalfte fÃ¼ 
die Bearbeitung zur VerfÃ¼gung die in eine Arbeits- und 
ArchivhÃ¤lft aufgeteilt wurde. 
15.2. Kriterien fÃ¼ die Probennahme 
Die Entnahme der Proben erfolgte in der Regel aus der 
Arbeitshglfte in 5 oder 10 cm Abstiinden entsprechend den 
sedimentologischen Besonderheiten. Folgende Aspekte muÃŸte 
dabei anhand visueller Beobachtung und nach Auswertung der 
Radiographien und der smear slides bei der Auswahl der Pro- 
bennahmepunkte berÃ¼cksichtig werden: 
- - - hderungen in der Sedimentzusammensetzung 
- -  Farbwechsel 
--- Texturver8nderungen 
- - - Bioturbation 
--- Vorkommen oder Abwesenheit von Schichtung 
--- scharfe oder allmÃ¤hlich Kontakte 
--- Vergnderungen in Kompaktion und Wassergehalt 
--- auffallende Filmhelligkeitsunterschiede 
FÃ¼ die sedimentologischen Untersuchungen wurden Radiogra- 
phien und Smear slides angefertigt, Material fÃ¼ Korngr6- 
Ben- und Komponentenanalysen (Abb. 51) und zur Bestimmung 
des Wasser-, Karbonat- und Kohlenstoffgehalts entnommen 
(Abb. 52). 
15.3. Radiographien 
FÃ¼ die Anfertigung der Radiographie-Bilder wurden Sedi- 
mentscheiben vom Format 10 X 25,5 cm und 0,8 cm Dicke ent- 
nommen. AnschlieÃŸen wurden sie mit einem Rantgengergt der 
Fa. HP (Faxitron Cabinet X-ray System 43855A) direkt auf 
den R6ntgenfilm (Agfa Gevaert Structurix D4) durchstrahlt 
(32 kv, 3 mA, Belichtungszeit variiert zwischen 4-6 Min., 
Brennweite: 64,5 cm). Die ben6tigte R6ntgenstrahlenintensi- 
tat und Zeit hiingt von Probendichte und -dicke ab. Genauere 
methodische Einzelheiten finden sich bei BOUMA (1969). 
Die erhaltenen Rhgenbilder dienten zur Untersuchung des 
SedimentgefÃ¼ges Sie zeigten sehr differenzierte Struktu- 
ren, die im frischen Anschnitt nicht erkennbar sind. Insbe- 
sondere konnten Bioturbation und gr6bere Lagen z.B. 
Aschen- und Sandlagen sowie eistransportiertes Material in 
ihrem Mengenanteil sicherer erfaÃŸ werden. 
BIOTURBATION 
IRD - ANTEIL 
Abb. 51: FluÃŸdiagramr zur sedimentologischen Bearbeitung 
-- 
eines Sedimentkernes. 
15.4. Smear Slides 
RoutinemiiÃŸi wurde alle 5 cm Material entnommen, und Smear 
slides hergestellt. Unter dem Polarisationsmikroskop wurden 
die Minerale identifiziert, die Mikrofossilien bestimmt und 
ihre Korngr6ÃŸ sowie ihre Erhaltung und ihr Anteil ge- 
schiitzt (entsprechend DSDP-Anweisungen,GEALY et al., 1971). 
15.5. Scherfestigkeit 
Die Scherfestigkeit wurde durchschnittlich alle 5 bis 10 cm 
mit einem Rotationsviskosimeter RV 3 gemessen. Als MeÃŸein 
richtung diente der vierschenkelige MeÃŸflÃ¼g FL 100 (h = 
10 mm, da = 8,8  mm), der jeweils zwei Zentimeter tief in 
die Sedimentoberflkiche gesenkt wurde. Es wurden jeweils 
drei Messungen nebeneinander, parallel zur Schichtung, 
durchgefÃ¼hrt Aus ihnen konnte dann der Mittelwert be- 
rechnet werden. 
Eine engstÃ¤ndig kontinuierliche MeÃŸreih erschien sinn- 
voll, um die kurzfristigen Fluktuationen erkennen zu k6n- 
nen, die ansonsten von dem langfristigen, nahezu geradlini- 
gen Anstieg der Kompaktion Ã¼berprÃ¤ werden. Bei der Aus- 
wertung der Messungen muÃŸte GefÃ¼ge und Materialver- 
Ã¤nderunge durch Kernentnahrne, Transport und Lagerung der 
Kerne berÃ¼cksichtig werden. Ebenso ist aber auch eine un- 
kontrollierte 'Vergr6ÃŸerun der Scherkraft durch einzelne 
gr6ÃŸer Steine mÃ¶glich wie z. B. im Kern 1175-3 in 750 cm 
und 65 cm Tiefe (Abb. 26) und im 1170-3 in 420 cm Tiefe 
(Abb. 27). 
15.6. Wassergehalt 
Zur Bestimmung des Wassergehaltes dienten Probenmengen von 
2 cm3, die unmittelbar nach dem 6ffnen der Kerne im Abstand 
von 5 cm entnommen wurden (Abb. 52). Der nach der Gefrier- 
trocknung ermittelte Gewichtsverlust ergab dann den Wasser- 
gehalt der Proben. Durch Kernentnahme, Transport, Lagerung 
und 6ffnen der Kerne kÃ¶nne die natÃ¼rliche Wassergehalte 
allerdings verÃ¤nder sein. Insbesondere bei sandigen Sedi- 
menten, z.B. im Kern 1173-9, muÃ mit gr6ÃŸere Abweichungen 
gerechnet werden,d.h. die Werte sind vermutlich infolge des 
Wasserverlusts bei der Probennahme zu gering ausgefallen. 
15.7. Bestimmung von Gesamt- , Karbonat- und Nicht- 
karbonat-Kohlenstoff 
Die Messungen der Kohlenstoffgehalte aller Kerne fanden in 
einem COULOMATEN 702 (Fa. Strohlein & Co) nach dem Prinzip 
der coulometrischen Titration mit elektrometrischer End- 
punkterkennung und zusÃ¤tzlic an einem Kern in einem LECO- 
Kohlenstoffanalysator (LECO WR 12) statt. Letzterer ar- 
beitet nach dem Prinzip der Verbrennung im Sauerstoffstrom 
in einem Induktionsofen. FÃ¼ die Messungen wurden die 
Wassergehaltsproben in einer Kugel-SchwingmÃ¼hl auf Korn- 
groÃŸe < 0,125 rnm gemahlen (Abb. 52). 
KARBONAT 
Gefriertrocknen 
[ % wa;ser ] 
abwiegen von 
% Gesamt C % Karbonat Zentrifugieren 
Zugabe von 
Sporen j 
Abb. 52: Aufbereitung der Proben fÃ¼ die Bestimmung des 
Karbonat- und des organischen Kohlenstoffgehaltes und fÃ¼ 
die Analyse des organischen Materials, 
FÅ¸ die Bestimmung des Gesamt-Kohlenstoffs wurden 150 bis 
200 mg der trockenen Probe in einem vor Gebrauch im Sauer- 
stoffstrom bei 1100OC ausgeglÃ¼hte Porzellanschiffchen 
eingewogen und dann im Rohrenofen verbrannt. Zur Fest- 
stellung des Gehaltes an Karbonat- und organischem Kohlen- 
stoff wurden 200 mg Probenmaterial in einem speziell ange- 
fertigten Glkischen eingewogen und mit ca. 5 ml 14 %iger 
Phosphorskiure versetzt. Bei der folgenden Reaktion wird der 
Karbonatanteil zersetzt, zurÃ¼c bleibt der Nichtkarbonat- 
Kohlenstoff. Die Menge des sich bildenden COa wird im 
Coulomaten gemessen, und als MaÃ fÃ¼ den Gehalt an 
Karbonat-Anionen angesehen. 
Nichtkarbonat-Kohlenstoff ( % )  = Gesamt-Kohlenstoff ( % )  - 
Karbonatkohlenstoff, Der Anteil an Karbonat lkiÃŸ sich durch 
Multiplikation des obigen Wertes mit 8 , 3 3  errechnen. 
Es wurden in der Regel Mehrfachmessungen durchgefÃ¼hrt Der 
ermittelte analytische Fehler lag bei ca. +/ -  1 % .  Die 
Messungen im LECO-Analysator stimmten mit den im Coulomaten 
durchgefÃ¼hrte Analysen Ã¼berein Ein Vergleich der MeÃŸwert 
der beiden Verfahren zeigte Abweichungen von maximal 1 % .  
15.8. Kerogen-Bestimmung 
FÃ¼ die Herstellung eines Kerogenkonzentrats und eines An- 
schliffs reichten maximal 10 g der getrockneten und 
gemahlenen Probe aus (Abb. 52). Diesem muÃŸte 37 % HCL 
zugesetzt werden. Nach zwei Stunden konnte die Probe dann 
mit Hz0 demin. bzw. Hz0 demin. + wenig NaOH durch 
Abzentrif ugieren gewaschen werden ( 3 X jeweils 5 Min . bei 
4000 U/Min.). AnschlieÃŸende VerrÃ¼hre mit 48 % HF (12 
Std.) lÃ¶st das Silikat. Die Probe wurde danach dreimal 
zentrifugiert und bei 40Â° getrocknet. AnschlieÃŸen wurde 
dieses Konzentrat mit Kunstharz verrÃ¼hr und in einem 
zylindrischen Block aufgegossen. Das AushÃ¤rte dauerte 
mehrere Tage. 
Die Probe wurde danach auf drei verschiedenen Schleif- 
scheiben mit grober, mittlerer und feiner K6rnung (600, 
400, 280 um) naÃ angeschliffen und mit Tonerde 3 und Wasser 
poliert. Die fertigen Prgparate konnten mit dem Fluores- 
zenz- und im weiÃŸe Auflicht mit dem Reflexionsmikroskop 
betrachtet werden. Die fÃ¼ die Maceral/Mineral-Analyse 
benutzte Apparatur besteht aus einem Leitz MPV 2 Mikroskop 
und einem Point-Counter der Fa. Swift. 
Zur Ermittlung der Korngr6ÃŸenverteilun genÃ¼gt es, eine 
Probenmenge von 2 cm3 mit einer 5 ml Plastikspritze zu ent- 
nehmen. Die Aufbereitung des Materials erfolgte mit einer 
5%igen HzOZ-LÃ¶sung AnschlieÃŸen wurde es durch Schlgrnrnen 
Ã¼be 2 mm und 0,063 mm Sieben in drei Subfraktionen zer- 
legt: 
A = Korndurchmesser: > 2,Omm ( < -1 P h i  ) = Kieq 
B = : 2,O-0,063mm (-1 bis 4 P h i  ) = Sand 
C = II : 0,063mm ( >  4 P h i  ) = Silt 
und 
Ton 
Die Grobfraktionen A und B muÃŸte anschlieÃŸen getrocknet 
und gewogen (Gew. %-Kies und -Sand) werden. Die Suspension 
< 0,063 mm wurde aufgefangen, die klare FlÃ¼ssigkei nach 3 
Tagen dekantiert und der RÃ¼ckstan in Atterbergzylinder 
umgefÃ¼llt 
Das Sediment < 0,063 nun wurde nach dem Atterberg-Verfahren 
in die Fraktionen Ton und Silt zerlegt (Prinzip MULLER, 
1964). Nach Ablauf der vorgeschriebenen Fallzeit von 21 h 
bei einer FallhÃ¶h von 28,5 cm und einer konstanten Raum- 
temperatur von 22OC wurde die Suspension dekantiert, 
Der Tonanteil wurde danach von der fluiden Phase getrennt, 
bei 60Â° getrocknet und anschlieÃŸen gewogen ( =  Gew.% Ton). 
FÃ¼ die Bestimmung der SiltkorngrÃ¶ÃŸ stand ein SediGraph 
5000 ET, der Fa. Coulter Electronics zur VerfÃ¼gung Aus der 
erhaltenen Summenkurve konnten die Siltprozente bei 0,032, 
0,016, 0,008, 0,004 und 0,002 mm abgelesen, und zur Berech- 
nung der Gesamtverteilung verwendet werden. Der Prozentwert 
< 0,002 mm wurde dem Tongewicht zugerechnet. 
15.10. Analyse der Grobfraktion 
Die in dieser Arbeit angewandte Methode versucht die Zusam- 
mensetzung der Kies- und Sandfraktion quantitativ zu erfas- 
sen. Dazu wurde die von SARNTHEIN (1971) angewandte korn- 
grÃ¶ÃŸen-fraktionier Kornzahlanalyse der Komponenten be- 
nutzt. 
FÃ¼ die Komponentenbestimmung wurden etwa 1 cm breite 
Sedimentscheiben (ca. 30 cm3) ausgestochen (Abb. 51), und 
mit einer 5 %igen HzOZ-L8sung aufbereitet. AnschlieÃŸen 
wurde der Sand durch SchlÃ¤mme abgetrennt, getrocknet, 
gewogen und in einem Sonic Sifter in 5 Subfraktionen 
zerlegt. 
Zur Bestimmung des Komponentenanteils wurden innerhalb je- 
der Fraktion ca. 400 KÃ¶rne unter dem Binokular ausgezÃ¤hlt 
Bei dieser Anzahl betrÃ¤g die Abweichung des tatsachlichen 
Wertes vom ZÃ¤hlergebni +/-  5,78 % (VAN DER PLAS & TOBI, 
1965). Bei der Auszahlung der Komponenten wurden Erhaltung 
und Kornform (Gestalt, Rundung und OberflÃ¤che notiert. 
Vorkommende Komponenten 
Es konnten innerhalb der Grobfraktionen 16 Korntypen unter- 
schieden werden: 
I. Plankton 11. Benthos 
Radiolarien - Skelette Foraminiferen - Gehguse 
Diatomeen - 11 - Sandschaler 
- Kalkschaler 
Foraminiferen - Gehguse 
Schwammnadeln 
Gastropoden - Schalen 





- Magmatite, Metamorphite, Sedimente 
- aus mehreren Kristallindividuen zusammengesetzte 
Quarzk6rner 
Schwerrninerale 







Neben diesen Komponenten finden sich Biodetritus und Sedi- 
mentaggregate. 
15.11. Auswertung und Darstellung der KorngraÃŸen und Kom- 
ponentenanalyse 
Aus der Korngr6ÃŸen und Komponentenanalyse konnten folgende 






Sandfraktionen (5 Werte) #I 
Siltfraktionen (5 Werte) tu 
Biogenanteil an den Sandfraktionen tu 
Die graphische Darstellung der Analysen erfolgte in Form 
von Histogrammen, Verteilungs- und Summenkurven. Die Sum- 
menkurve ermÃ¶glicht bei bestimmten ProzentdurchgÃ¤nge 
( 'Percentile" ) das Ablesen der KorngrÃ¶ÃŸ und die Berech- 
nung der KorngrÃ¶ÃŸenparamet (nach FOLK, 1966). FÃ¼ die 
KorngrÃ¶ÃŸenklassifikati der Sedimente wurde das Ton - Silt 
- Sand - Dreiecksdiagramm von SHEPARD (1954) benutzt. 
15.12. Bestimmung des IRD-Gehaltes (ice-rafted-debris) 
Als MaÃ fÃ¼ den Eintrag an eisverfrachteten Material gilt 
der Gehalt an terrigenen KÃ¶rner > 2 mm. Die genaue Er- 
fassung dieses Anteils im Sediment ist problematisch, da 
IRD in den Ablagerungen sehr ungleichmÃ¤ÃŸ verteilt ist. 
Die Bestimmung der Gewichtsprozente der Kiesfraktion anhand 
der im Abstand von 5 bis 10 cm entommenen Proben ist 
nicht sehr sinnvoll, da vereinzelt vorkommende Kiese und 
Steine das Bild der Verteilung stark verfÃ¤lsche kÃ¶nnen 
Aus diesem Grund wurde der Grobkornanteil zusÃ¤tzlic an- 
hand der Radiographien ausgezÃ¤hlt Dazu wurden diese auf 
einen Leuchttisch gelegt und von jedem Zentimeter Kerntiefe 
(ca. 10 cm3 Sediment) die KÃ¶rne > 2 mm auf Milli- 
meterpapier Ã¼bertrage und ausgezÃ¤hlt Diese Methode wurde 
bereits von GROBE (1986) sehr erfolgreich in seiner 
Dissertation angewandt. Er bestÃ¤tigt auch die Repro- 
duzierbarkeit der erhaltenen Ergebnisse durch eine Sieb- 
analyse . 
15.13. Datierungsmethoden 
Um die Ablagerungen zu datieren und Sedimentationsraten zu 
ermitteln, wurden von der ArbeitshÃ¤lft Proben zur Bestim- 
mung der Radiolarien und Diatomeen und von der ArchivhÃ¤lft 
Material fÃ¼ 230-Thorium- und Palaomagnetik-Messungen ent- 
nommen (Abb. 53). 
15.13.1. Biostratigraphie 
Radiolarienanalyse 
Es wurden alle 2,5 bis 5 cm ca. 20 cm3 Sediment mit einer 
Einwegspritze entnommen und gefriergetrocknet. AnschlieÃŸen 
wurden 6 bis 10 g Material abgewogen und mit HZOZ (35 %ig) 
aufbereitet. Danach wurden die Korngr6ÃŸenfraktione 0,063 
bis 0,5 nun naÃ abgesiebt und mit 100 ml dest. HaO versetzt. 
ARBETSKERN ARCHIVKERN 
2 cm3 
Diatomeen Radidarien Q 7 c m 3  





Fraktion 63-500 prn *
der Radlolariwi 
Abb. 53: Probennahme und -bearbeitung zur Datierung der Se- 
dimentkerne. 
Die PrÃ¤paratio erfolgte nach einer Ã¼berarbeitete Methode 
von MOORE ( 19 73 ) und nach ABELMANN et al . (in prep. ) , bei 
der eine gleichmÃ¤ÃŸi Radiolarienverteilung auf den Deck- 
glasern erreicht wird. Um das quantitative Vorkommen der 
Art Cvcladaphora davisiana zu bestimmen, wurden pro Pra- 
parat (Gr6ÃŸe 5 X 2,5 cm) mindestens 300 Radiolarien ausge- 
zÃ¤hlt Das Ergebnis wurde auf 1 g Trockensediment bezogen. 
Eine Radiolarienanalyse erfolgte an den Sedimentkernen und 
den GroÃŸkastengreifer 1175-3, 1170-1, 1171-1 (GKG) und 
1175-1 (GKG) der Becken I1 und 111. In den Sedimenten der 
Becken I und IV konnten keine Radiolarien nachgewiesen 
werden. 
Diatmeenanalvse 
Die bereits an Bord im Abstand von 5 cm genommenen Proben 
(mit 2 ml-Einwegspritze) wurden quantitativ aufbereitet 
(SCHRADER & GERSONDE, 1978). 
Die Bestimmung der quantitativen Verteilung der Art Eucam- 
pia balaustium wurde von R.GERSONDE an dem Kern 1175-3 
durchgefÃ¼hrt An den anderen Kernen war eine Analyse auf- 
grund des zu geringen Diatomeenvorkommens nicht m6glich. 
FÃ¼ die Erstellung einer Thorium-Stratigraphie wurden von 
den Archivhglften der Kerne 1170-1 und 1173-9 Minikerne mit 
einem Durchmesser von 2,5 cm entnommen. Die Messungen 
fÃ¼hrte A. MANGINI und P. WALTER am Institut fÃ¼ 
Umweltpysik in Heidelberg durch. Das MeÃŸverfahre wird von 
MANGINI (1975) und MANGINI und SONNTAG (1977) beschrieben. 
15.13.3. Paliiomagnetische Messungen 
FÃ¼n Sedimentkerne und fÃ¼n GroÃŸkastengreiferprobe aus dem 
Arbeitsgebiet und ein Kern aus dem Powell-Becken wurden sy- 
stematisch palÃ¤omagnetisc bearbeitet (Tab. 9). 
Tab. 9: Palkiomagnetisch untersuchte Sedimentkerne 
SL 1170 - 1 GKG 1170 - 4 
SL 1170 - 3 GKG 1171 - 3 
KAL 1175 - 3 GKG 1174 - 2 
KAL 1167 - 9 GKG 1167 - 5 
KOL 1167 - 10 * GKG 1175 - 1 
KOL 1149 - 5 * (Powell Becken) 
* von Herrn Prof. Dr. Meischner zur VerfÃ¼gun gestellt. 
Es wurden nur ungest6rte Kernabschnitte beprobt. 
Zur Materialentnahme wurden PlastikkÃ¤stche im Format 2 X 2 
X l,8 cm (7 cm3) benutzt, die orientiert in die OberflÃ¤ch 
der Archivhkilfte der Sedimentkerne gedrÃ¼ck wurden. Der 
mittlere Abstand zwischen zwei Proben betrug 10 cm. Auf- 
grund der vermuteten Sedimentationsrate von etwa 4 cm bis 
5cm/1000 Jahre entspricht dies einer zeitlichen AuflÃ¶sun 

3 .  Lagenkugel ( 8 .  Kap. 7.10.2.1.) 
Zur Darstellung der Magnetisierungsrichtung, die in ei- 
nem Kugelkoordinatensystem durch die Winkel Inklination 
und Deklination beschrieben wird, wird die Stereograph- 
phische Projektion der Lagenkugel (Schmidtrsches Netz) 
benutzt.Man kann sowohl die Richtungen der resultieren- 
Magnetisierungsvektoren als auch die Richtungen von 
Differenzvektoren darstellen. Die Differenzvektoren 
zeigen die Magnetisierungskomponeten, die bei der Ent- 
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Innerer Schelf: 1177-1 
Gesamtlgnge : 40 cm 50 cm 
Wassertiefe: 470 m 469 m 
Position: 61Â°56'5"S 45059'5"W 61Â°56'5"S 45058'Ot'W 
Es finden sich olivgraue (10 Y 514) bis dunke1grUngelbe (10 Y 616) diatomeenreiche Ablagerungen mit 
schwarzen Flecken und Streifen. Das Sediment ist ein SiltITon-KorngrbÃŸengemisc mit stark wechseln- 
den Anteilen an Sand und Kies (Ton: 11-31 %; Silt: 64-82 %; Sand: 2-7 %). Viel grobes Material fin- 
det sich dabei vor allem in einer Tiefe von 35 bis 26 cm. Die Sandfraktionen bestehen aus Diatomeen 
(60 - 70 %), GesteinsbruchstUcken (10-15 %), Quarzkbrnern (10-15 %), Aschen (2-3 %) und Glaukonit 
(< 1 %). Radiolarien und Foraminiferen treten nur vereinzelt auf. Irregulare und wellige Grobsilt- 
lagen und Siltlinsen k o m n  vor. Das Sediment ist zudem intensiv bioturbat verwilhlt (Planolites, 
Zoophycos, Thalassinoides), 
Gesamtlgnge: 28 cm 34 cm 
Wassertiefe: 486 m 486 m 
Position: 6l024'4"SI 46058'8"W 61Â°24'4"S 46O58'9"W 
Die 01 ivgrauen (10Y 412) bis hell01 ivgrauen (10Y 514) Sedimente dieser Kastengreifer sind stark ver- 
wÅ¸hlt kies -und grobsandreiche Silte bis Feinsande (Ton: 47-50,5 %; Si lt: 5-10 %; Sand: 43-44,5 %) 
mit Rippel- und Flaserschichtung, Schrtigschichtungslagen von einigen ein Hbhe und Horizontalschich- 
tung tm mn-Bereich. Grbbere K6rner finden sich in 34 bis 28 cm Kerntiefe. Die Sandfraktionen setzen 
sich durchschnittlich aus etwa 25-40 % Quarz, 18-35 % GesteinsbruchstUcken, 15-30 % Diatomeen, < 5 % 
Radiolarien, 1-3 % Aschen, 1-3 % sandschaligen Foraminiferen und < 1 % Glaukonit zusamn. 




Die olivgrauen (10Y 412) tonig siltigen Sedimente fuhren viele Sand- und Kieskbrner, insbesondere 
zwischen 30 und 21 cm Tiefe. Der Sand besteht aus GestelnsbruchstUcken (15-25 %) und vulkanischen 
Aschen (max. 2 %) und aus Kbrnern der Minerale Quarz und Feldspat (30-60 %) und G l i m r ,  Dazu treten 
als organische Komponenten Schalen und Gehause von Diatomeen (20-30 %), Radiolarien (ca, 20 %) und 
Schwanmnadeln, Sedimentstrukturen sind nicht zu erkennen. 
Gesamtlkinge: 40 cm 
Wassertiefe: 3059 m 
Position: 62031'6"SI 45O33'2W 
GrUnlichschwarzer (5 GY 211) toniger bis sandiger Silt mit viel Grobsand und Kies komnt vor. Die Se- 
dimente sind weich, fossilreich und stark bioturbat verwuhlt. An Sedimentstrukturen finden sich 
St 1 tf lasern, Horizontalsch ichtung und Schrtigschichtungslagen. 
Gesamtlgnge: 45 cm 
Wassertiefe: 3491 m 
Position : 63O00'7"S, 45Â°00'5" 
Das olivgraue (5 Y 411) bis hellolivgraue (5 Y 512) Sediment ist ein Ton/Silt/Feinsand-Gemisch mit 
viel Grobsand, Kies und Steinen. Der Sand besteht tiberwiegend aus GesteinsbruchstUcken und den 
Mineralen Quarz, Feldspat und Glimr. Schrtigschichtungslagen und Sandflasern sowie 1 bis 10 m 
dicke Sand- und Stltlagen mit scharfen, z.T. erosiven Kontakten an den Unter- und Oberkanten kommen 
vor, Die Bioturbation ist mittelMÃŸi bis stark. Vorwiegend 1 bis 3 cm lange und MX. 1 cm dicke 
WUhlspuren herrschen vor. Seltener durchziehen bis zu 10 cm lange mit Silt oder Sand geftillte Bauten 
das Sediment. 
Gesamtlkinge: 30 cm 
Wassertiefe: 3747 m 
Position: 63Â°31'9'fS 44O30'2"W 
Etstransportiertes grobkorniges Material (Sand, Kies) findet sich unregelMÃŸi verteilt in einer 
hellolivgrauen (5 Y 512) feinkornigen Ton/Stlt-Matrix (Diamikt). Viel IRD zwischen 30 und 25 cm 
(Diami kt). Das Sediment ist reich an Diatomeen und Radiolarien, stark bioturbat verwtihlt und 
weist Strukturen wie 2.0. Horizonta1schichtung, Schrtigschichtung und Sand- und Si ltf lasern auf. 
SÅ¸d-Orkney-Becke IV: 1167-5 
Gesamtl&nge: 34 cm 
Wassertiefe: 4419 m 
Position: 63057'5"SI 4O0O3'9"W 
Es herrschen olivgraue (10 Y 412) tonige Silte bis silttge Tone vor. Die Sedimente sind fossilleer, 
gering bis mittelrrdÃŸi bioturbat verwÅ¸hl und zeigen Si lt/Ton-Feinlamel l ierung. 
Kernlote 
SÃ¼d-Orkney-Becke I: 1175-3 (Abb. 54) 
Gesamtl6nge: 1130 cm 
Wassertiefe: 3069 m 
Position: 62O31'4"S, 45035'01'W 
Der Kernabschni tt von 0 bis 30 cm Tiefe fehlt, von 30 bis 50 cm ist er stark gesttirt. 
30 - 82 cm toniger Silt bis sandiger Silt, viel eistransportiertes grobktirniges Material (Kies 
und Steine); hellolivgrau (5 Y 512) mit griinschwarzen Flecken (5 GY 2/11: fossil- 
reich; Aschenlagen bei 25 und 40 cm; starke Bioturbation; grope WUhlgefUge; Sand- 
und Siltlinsen, feinlaminierte Ton/Silt-Schichtung, Schr8gschichtungslagen, wellig- 
flaserige Feinschichtung (Feinsand/Silt). 
82 - 105 cm olivgrauer (5 Y 312) siltiger Ton und toniger Silt; fossilarm; geringe Bioturbation; 
Feinlamellierung. 
105 - 130 cm Ton/Si 1t-Gemisch mit viel Grobsand und Kies; hell01 ivgrau (5 Y 512); fossi lfiihrend; 
Aschenlagen. 
130 - 156 cm griinlichgrauer (5 GY 411) siltiger Ton und toniger Silt; viel IRD, fossilleer; gerin- 
ge Bioturbation (kleine Wiihlg8nge); Feinlamellierung. 
156 - 302 cm siltiger Ton bis Ton, dunkelgriin (5 Y 411) bis dunkelgrau (N 4); haufig feinlami- 
niert; sehr geringe Bioturbation; zw. 225 und 250 cm Mikromanganknollen, 
302 - 320 cm olivgrauer (5 Y 312) siltiger Ton bis toniger Silt mit Sand und Kies; Bioturbation 
zum Liegenden hin zunehmend. 
320 - 406 cm toniger Silt bis Silt, viel GrobsandundKies, hellolivgrau ( 5 Y  512); reich anRa- 
diolarien und Diatomeen; viel vulk. Aschen; Intraklasten, Silt- und Sandlagen, fein- 
lamierte Schichtung, Schr8gschichtung; starke Bioturbation (grope WUhlg8nge,Lamina- 
bau weitgehend zersttirt) . 
406 - 406,5 cm dunkelgriine harte Tonlage (5 m dick). 
406,5 - 435 cm toniger Silt bis sandiger Ton; hell- (10 Y 612) bis grauoliv (10 Y 4/2), reich an 
kieseligen Fossilien zw. 406 und 420 cm; Tonlage bei 420 cm ( 4 m  dick), viel Pyrit, 
Turbidit mit hohem Grobsand- und Kiesgehalt zw. 425 und 460 cm; viel Pyrit; Verfor- 
mungswiihlgefiige zwischen 480 und 435 cm. 
01 ivgrauer (5 Y 512) toniger Silt mit Sand und Kies; hart und brflselig; Radiolarien 
und Diatomeen vorhanden; starke Bioturbat ion (kleine G8nge) . 
dunkelgriiner (5 Y 411) Ton bis siltiger Ton; homogen; z.T. feinlaminiert; fossilleer. 
olivgrauer (5 Y 312) siltiger Ton; fossilarm; geringe Bioturbation. 
Silt mit viel Sand und Kies; griingelb (10 Y 616) bis gelbgrau (5 Y 712); reich an 
Kieselorganismen; intensive Bioturbation; Schichtungsreste, 
toniger Silt mit viel Sand und Kies, olivgrau (5 Y 312); fossilarm, geringe Biotur- 
bation, 
Ton bis siltiger Ton, olivgrau (5 Y 511) bis dunkelgriingrau (5 GY 411); fossilleer; 
Bioturbation gering; kleine WUhlg8nge; harte Sandlage (vorwiegend Schwerminerale) 
bei 859 cm. 
olivgrauer (5 Y 614) siltiger Ton mit Sand und Kies, fossi lfiihrend. 
toniger Silt bis Silt; viel IRD zw. 1000 und 1060 cm; grauoliv (10 Y 412); zw. 1020 
und 1065 cm engr8umige Wechsel zw. graublau (5 PB 5/2), blau (5 PB 312 und gelbgrUn 
(5 GY 512); fossi lreich; grUngelbe diatomeenreiche Horizonte (10 Y 616) zw. 960-1000 
U, 1030-1075 cm (> 90 % Diatomeen); intensiv bioturbat durchwiihlt (grope WUhlg8nge); 
Sand- und Si ltf lasern, Sand- und Siltlagen, Grob- und Feinsi ltlagen. 
Turbidit, siltiger Ton, helloliv (10 Y 612) bis grauoliv (10 Y 412) mit griingelben 
(10 Y 616) und schwarzen Lagen und F lecken (Fes-Schl ieren) ; fossi 1fUhrend bis 1105cm, 
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Lithologie 
Abb. 54: Sedimentfaziestypen, GefÃ¼g 
Kerns 1175-3 (Becken I) 
144 
und Lithologie des 
SÃ¼d-Orkney-Becke 11: 1173-9 (Abb. 55) 
Gesamtlange: 775 cm 
Wassertiefe: 3487 m 
Position : 62058'1"SI 45Â°01'0" 
Es fehlt der oberste Kernabschnitt von 0 bis 90 cm, 
In diesem Kern sind von 90 bis 520 cm Sedlmenttiefe zwischen olivgrauen (5 Y 312) siltig-tonigen Ab- 
lagerungen sandfuhrende bis -reiche Si lthorizonte mit viel Kies eingeschaltet; Auf 430 cm KernltInge 
finden sich 8 solcher etwa 7 bis 30 cm dicken hellolivgrauen (5 Y 512) grobkdrnigen Horizonte. Sie 
sind bioturbat verwiihlt und weisen hauf ig Rippel- und Flaserschichtung, unterbrochene Si lt laminae 
und irregullre Anreicherungen von Grobsand und Kies auf. Die UbergtInge zu den Liegenden bzw.Hangen- 
den feink6rnigen homogenen Sedimenten sind meistens f 1 ieÃŸend Der untere Kernabschnitt von 520 bis 
760 cm Tiefe besteht ebenfalls aus slltlg-sandigen Sedimenten mit reichlich Kies. GrOÃŸer Dropstones 
sind htIufig. Der Tonanteil liegt generell unter 35 %. Von 740 cm bis zum Kernende folgen dunkelgraue 
(N 4) tonig-siltige Ablagerungen, 
Die Sedimente fuhren keine Fossilien. 
2 bis 3 mn dicke Aschenlagen finden sich in 180, 720 und 750 cm Tiefe. 
Horizonte mit h6heren Sand- und Kiesgehalten 1 iegen zwischen 90-120, 185-205, 249-250, 280-308, 
365-375, 405-410, 425-445, 475-495 und 525-760 cm Tiefe. 
SÃ¼d-Orkney-Becke 111: 1170-1 (Abb. 56) 
Gesamtlgnge: 660 cm 
Wassertiefe: 3746 m 
Position : 63Â°30'9"S 44Â°30'3" 
toniger Silt bis sandiger Silt mit reichlich Kies; vorwiegend hellolivgrau (5 Y 512) 
mit rostfarbenen Flecken; hoher Antei 1 an kiese1 igen Mikroorganismen; Aschenlagen bei 
90, 85, 75 U. 40 cm; htIufig Fein- und Grobsandlagen, SchrtIgschichtung; starke Biotur- 
bation; zwischen 60 und 40 cm 01 ivgrauer (10 Y 4/2 und 5 Y 512) toniger fossi larmer 
bis -leerer Horizont, 
siltiger Ton mit viel Grobsand und Kies; olivgrau (5 Y 312) bis griingrau (5 GY 611); 
fossi larm, geringe Durchwiihlung, zum Liegenden hinabnehmend. 
Ton, si ltiger Ton; dunkelgriingrau (5 GY 411) mit grauen Flecken; homogenekleine Wiihl- 
spuren, Lamellierung vorhanden; zwischen 175 und 160 cm Mikromanganknollen fiihrender 
Horizont; 199-198,5 cm Fe-Mn-Kruste; zwischen 280 und 250 cm Turbidit (Feinsand-Silt- 
Ton-Gradierung) . 
toniger Silt mit wenig Feinsand;hellolivgrau (5 Y 5/2);fossilann;starke Bioturbation. 
Ton-Silt-Sand-Gemisch mit viel Kies, hellolivgrau (5 Y 512); Mikrofossilgehalt ist 
hoch; sehr starke Bioturbatlon, insbesondere zwischen 435 und 380 cm; Kleinrippel- 
Schichtung, Schichtung, Sandtaschen, irregulare Lagen und Linsen, 
toniger Silt mit viel Grobsand und Kies; olivgrau (10 Y 412 1 5 Y R 212) bis dunkel- 
griingrau (5 GY 411); Fossilgehalt niedrig; Bioturbation gering; Schichtungsreste, In- 
traklasten. 
Ton, siltiger Ton, ab 630 cm zum Liegenden hin zunehmend siltiger werdend; helloliv- 
grau (5 Y 512) mit grauen Flecken (5 GY 4/1), ab 580 cm bis zum Kernende grUngrau 
(5 GY 611); sehr geringe Bloturbation bis 630 cm, dann zunehmend bis Kernende; Fein- 
Schichtung ist vorhanden. 
Tiefe 
m 
Fazies Lithologie GefÃ¼g 
Abb 55: Sedimentfaziestypen, GefÃ¼g und Lithologie des 
Kerns 1173-9 (Becken 11) 
Tiefe Fazies Lithologie GefÃ¼g 
Abb. 56: Sedimentfaziestypen, GefÃ¼g und Lithologie des 
Kerns 1170-1 (Becken 111). 
SÅ¸d-Orknev-Becke 111: 1170-3 (Abb. 57) 
Gesamtlgnge: 751 cm 
Wassertiefe: 3745 m 
Position: 63O30'4"S; 44Â°32'0" 
toniger bis sandiger Silt, sandiger Ton; viel Grobsand und Kies, mit einem Maximum zwi- 
schen 94 und 70 cm; hellolivgrau (5 Y 512) mit mittelbraunen (5 YR 314) Streifen und 
gelbbraunen Flecken (10 YR 212); reich an kiese1 igen Foss i lresten, inbesondere zwischen 
50 und 20 cm; Grobkornlagen, Intrak lasten, Intens ive Bloturbat ion; Aschenlagen bei 89, 
82 und 75 cm; zwischen 60 und 45 cm olivgrauer (10 Y 412) fossi l a m r  Tonhorizont. 
fossilariner bis -leerer siltiger Ton mit wenig feinverteiltem Sand und Kies; dunkelgrun 
(5 Y 411) bis olivgrau (5 Y 312); Mikrobioturbation, 
homogener Ton; dunkelgrungrau (5 GY 411) bis dunkelgrun (5 Y 411); fossilleer; zwischen 
170 und 148 cm dunkelgelbbrauner Si 1t-Ton-laminierter Bereich mit Mikromanganknol len; 
Mangankruste (198,5-198 cm); zwischen 280 und 250 cm Turbidit (Felnsand-Silt-Ton-Gra- 
dierung) 
siltiger Ton mit feinverteilten Sand- und Kiesk6rnern; fossilfUhrend; hellolivgrau (5 Y 
614) mit dunkelgrauen Flecken. 
toniger bis sandiger Silt; hohe Gehalte an Grobsand und Kies, Insbesondere zwischen 470 
und 440 cm; gelbgrau (5 Y 712) bis gelbbraun (10 YR 2/2), zwischen 443 bis 450 cm grau 
(N4); reich an kiese1 igen Fossil ien, zum Tei 1 angereichert in Lagen; starke Bioturba- 
tion; irregulare Lamination und Schichtung, selten parallele Lame11 ierung, Sandtaschen 
und -flasern, Siltlinsen. 
dunkelgrauer (N 4) toniger Silt mit hohem Anteil an Kies und Grobsand; mittelm2ÃŸig 
Bioturbation, fossi lann. 
siltiger Ton; homogen; dunkelgrungrau (5 GY 411) mit grauen Flecken (N  3) und grUn- 
schwarzen Streifen (5 GY 311) ; fossi 1 leer; Andeutung von Laminatlon; sehr geringe Bio- 
turbation (Mikrobioturbation). 
siltiger Ton bis toniger Silt; he11olivgrau (5 Y 614); fossilfUhrend; Bioturbation zum 
Liegenden hin wieder zunehmend, 
hellolivgrauer (5 Y 512) toniger bis sandiger Silt mit gelbbraunen Flecken (5 Y 712); 
viel Grobsand und Kies zwischen 710 und 680 cm; fossilreich, insbesondere zwischen 680 
und 635 cm; Schichtungsreste, Schragschichtung, Flaserschlchtung; intensive Bioturba- 
tion zwischen 720 und 684 cm; Aschenlagen bei 692 und 681 cm. 
grauer (N 4) si ltiger Ton mit Dropstones; fossi larm; feinlaminiert. 
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Abb. 57: Sedimentfaziestypen, GefÃ¼g und Lithologie des 
Kerns 1170-3 (Becken 111). 
SÅ¸d-Orknev-Becke IV: 1167-9 (Abb. 58) 
Gesamtl&nge: 975 cm 
Wassertiefe: 4468 m 
Position: 63057'11'S, 44O4'1"W 
Die Sedimente sind tonige Sitte mit bis zu 10 % Sand und Kies. Sie wechsellagern mit siltigen Tonen, 
die nur sehr wenig bzw. kein Material > 0,063 mm fuhren (meistens < 1,5 % Sand, kein Kies). 
Die Ablagerungen sind fossil leer, 
Die grobk6rnigen hellolivgrauen (5 Y 512) bis grauoliven (10 Y 412) Horizonte sind z.T. stark bio- 
turbat verwUhlt, insbesondere zwischen 775 und 675, 410 und 285 sowie 120 und 55 cm Kerntiefe. Der 
Bioturbationsgrad ist allerdings im Vergleich zu dem der anderen untersuchten Kerne wesentlich ge- 
ringer. Die WUhlspuren sind insgesamt sehr klein. Grope bis zu 10 cm lange Bauten fehlen vtillig, Se- 
dimentstrukturen wie wellige und parallele Feinschichtung, Silt- und Sandflasern und Rippeln sind 
vorhanden und auch gut erhalten. Aschenlagen k o m n  vor (750, 534, 470, 460, 450, 445, 440, 416,400, 
81, 63, 55, 50 und 30 cm). Bereiche mit einem hohen Anteil an Sand und Kies befinden sich in 800 
bis 720, 430 bis 330 und 115 bis 90 cm Kerntiefe. 
Die feineren graugrunen (10 GY 512) bis olivgrauen (5 Y 211, 5 Y 312) Abschnitte sind nur sehr ge- 
ring verwUhlt (Mikrobioturbation), Horizontale Para1 lel-Lamell ierung konnt vor. 
Viele Hikromanganknollen finden sich in 185 bis 170 cm Tiefe. Turbidite k o m n  in 545 bis 435 und 
855 bis 800 cm Tiefe vor. 
















Abb. 58: Sedimentfaziestypen, GefÃ¼g und Lithologie des 






16.4.1. Gesamtprobe und Grobfraktion (Tab. 10) 
Kern 1175-3, GKG 1175-1 (0-40 cm) 
Tiefen Kies Sand Silt Ton Korngr6ÃŸe der Sandfraktion 
Gew. 2-1 1-0,5 0,5-0,25 0,25-0,125 0,125-0,063 m 
(cm) % % % % % % % % % 
Tiefen Kies  Sand S i  lt Ton KorngrbÃŸe der Sandfraktion 
Gew. 2-1 1-0,5 0,5-0,25 0,25-0,125 0,125-0,063 m 
(cm) % % % % % % % % % 
330 2,60 68,84 27,26 13,70 18,40 25,40 36,OO 
Tiefen Kies Sand Si lt Ton KorngrUpen der Sandfraktion 
Gew. 2-1 1-0,5 0,5-0,25 0,25-0,125 0,125-0,06311~0 
(Cm) % % % % % % % % % 
Kern 1 1 7 3 - 9 ,  GKG 1 1 7 3 - 6  ( 0 - 3 6  Cm) 
Tiefen Kies Sand Silt Ton Tiefen Kies Sand Silt Ton 
Gew. Gew. 
(cm) % % % % ( cm)  % % % % 
Kern 1173-9, GKG 1173-6 (0-36 Cm) 
Tiefen Kies Sand Silt Ton Tiefen Kies Sand Silt Ton 
Gew. Gew. 
(4 % % % (Cm) % % % % 
Kern 1170-3 
Tiefen Kies Sand Si lt Ton KorngrbÃŸe der Sandfraktlon 
Gew. 2-1 1-0,5 0,5-0,25 0,25-0,125 0,125-0,063 imi 
(cm) % % % % % % % % % 
Tiefen Kies Sand Silt Ton Korngr6ÃŸe der Sandfrakt ion 
Gew. 2-1 1-0,5 0,5-0,125 0,25-0,125 0,125-0,063 m 
(4 's % % % % % % % % 
Kern 1 1 7 0 - 1  
Tiefen Kies Sand Si lt Ton Korngr6ÃŸe der Sandfraktion 
Gew. 2-1 1-0,5 0,5-0,25 0,25-0,125 0,125-0,063 m 
(cm) % % % % % % % t % 
Tiefen Kies Sand Silt Ton KorngrUÃŸe der Sandfrakt Ion 
Gew. 2-1 1-0,5 0,5-0,125 0,25-0,125 0,125-0,063 m 
(cm) % % % % % % % % % 
Kern 1167-9 
Tiefen Kies Sand Silt Ton 
Gew. 
Tiefen Kies Sand Silt Ton 
Gew. 
Tiefen Kies Sand Silt Ton Tiefen Kies Sand Silt Ton 
Gew , Gew. 
16.4.2. Siltfraktion (Tab. 11) 
Kern 1175-3 
Tiefen M, Md Sk K so Tiefen Mi Md Sk K So 
(cm) (Phi) (Phi) (cm) (Phi) (Phi) 
Tie fen  M. Mn Su K So Tiefen M, Md SN K So 
(cm) (Phi)  (Phi)  (cm) (Phi) (Phi)  
Kern 
Tie fen  
(cm) 
Kern 1170-3 
Tie fen  M, MG SN K So Tie fen  M, Md Su K Sn 
(cm) (Phi)  (Phi)  (cm) (Phi)  (Phi)  
Tiefen M, Md Sk K So Tiefen Mi Md Sk K so 
(cm) (Phi) (Phi) (cm) (Phi) (Phi) 
16.5. IRD - Werte der Kerne in Kies/am (Tab. 12) 
1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 
Tiefen IRD Tiefen IRD Tiefen IRD Tiefen IRD Tiefen IRD 
(cm) (cm) (cm) (cm) (cm) 
1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 
Tiefen IRD Tiefen IRD Tiefen IR0 Tiefen IR0 Tiefen IRD 

























































IRD Tiefen IRD 
cm)  
16.6. Komponenten der Sandfraktion und Tonmineral- 
verteilung (Tab. 13) 
Kern 1 1 7 5 - 3 ,  GKG 1 1 7 5 - 1  
Tiefen Radio- Oiato- Gesteins- Forami- Aschen Quarz 
larien w e n  bruchstucke niferen Minerale U, a, 
(cm) % % % % % % 
Tiefen Radio- Oiato- Gesteins- Forami- Aschen Quarz 
larien w e n  bruchstiicke niferen Minerale U. a. 
(cm) % % % % % % 
Tiefen Radio- Oiato- Gesteins- Forami- Aschen Quarz 
larien R e n  bruchstucke niferen Minerale U. a, 
























Aschen Quarz Tonminerale 
Minerale u.a. I11it Chlorit Smektit 
% % % % % 
Tiefen Radio- Oiato- Gesteins- Forami- Aschen Quarz Tonminerale 
larlen w e n  bruchstucke niferen Minerale u.a. Illit Chlorit Smektit 
(cm) % % % % 's % % % % 
Kern 1170-1 
Tiefen Radio- Oiato- Gesteins- Forami- Aschen Quarz 
larien meen bruchstucke niferen Minerale U. a. 
(cm) % % % % % % 
Tiefen Radio- Giato- Gesteins- Forarni- Aschen Quarz 
larien w e n  bruchstiicke niferen Minerale U. a 
(cm) % % % % % % 
Kern 11 6 7-9, GKG 1167-5 
Tiefen Gesteins- Aschen, Quarz Tiefen Gesteins- Aschen, Quarz 
bruchstucke Minerale u.a. bruchstucke Minerale u.a. 
(4 % % % (crn) % % % 
16.7. Scherkraftmessungen (Tab. 14) 
GroÃŸkastengreife 
Tiefen Scherkraft (kPa) 
(cm) 1175-1 1173-6 1174-2 1170-4 1169-1 1178-3 1178-4 1177-1 1177-3 1176-3 
Sedimentkerne 
Tiefen Scherkraft Tiefen Scherkraft Tiefen Scherkraft Tiefen Scherkraft Tiefen Scherkraft 
&Pa) (kPa) &Pa) (kpa) (kpa) 
(cm) 1175-3 (cm) 1173-9 (crn) 1170-3 (cm) 1170-1 (cm) 1167-9 
Tiefen Scherkraft Tiefen Scherkraft Tiefen Scherkraft Tiefen Scherkraft Tiefen Scherkraft 
&Pa) &Pa) &Pa) &.Pa) (kpa) 
(cm) 1175-3 (cm) 1173-9 (cm) 1170-3 (cm) 1170-1 (cm) 1167-9 
Tiefen Scherkraft 
&Pa) 
Tiefen Scherkraft Tiefen Scherkraft Tiefen Scherkraft 
&Pa) (kpa) (kpa) 
(cm) 1167-9 (cm) 1175-3 (cm) 1167-9 
Tiefen Scherkraft 
(kPa) 
16.8. Wassergehalt in % - NaÃŸgewich (Tab. 15) 
GroÃŸkastengreiferprobe 
Tiefen 
(cm) 1178-3 1178-4 1177-1 1177-3 1176-3 1176-4 1175-1 1173-6 1174-2 1171-1 1170-4 1167-5 1169-1 
Kernproben 
Tiefen Kerne: Tiefen Kerne: 
(cm) 1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 (cm) 1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 
Tiefen Kerne; Tiefen Kerne: 
(cm) 1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 (cm) 1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 
Tiefen Kerne: Tiefen Kerne: 
(cm) 1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 (cm) 1175-3 1173-9 1167-9 
Tiefen Kerne; Tiefen Kerne; Tiefen Kerne: Tiefen Kern; 
(cm) 1175-3 1167-9 (cm) 1175-3 1167-9 (cm) 1175-3 1167-9 (cm) 1175-3 
16.9. Organischer Kohlenstoffgehalt (Gm.-%) (Tab. 16) 
GroÃŸkastengreiferprobe 
Tiefen Kerne; 
(cm) 1178-3 1178-4 1177-1 1177-3 1176-3 1176-4 1173-6 1175-1 1174-2 1171-1 1170-4 1169-1 1167-5 
Kernproben 
Tiefen Kerne; Tiefen Kerne; 
(cm) 1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 (cm) 1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 
Tiefen Kerne: Tiefen Kerne: 
(CM) 1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 (CM) 1175-3 1173-9 1170-1 1170-3 1167-9 
Tie fen  Kerne; Tiefen Kerne: T ie fen  Kern: 
(crn) 1175-3 1173-9 1170-3 1167-9 (crn) 1175-3 1167-9 (an) 1175-3 
16.10. Vorkommen der Cycladaphora davisiana im Kern 1175-3 
(Tab. 17) 
A: Radiolarien / I g Trockensediment ( X 103 Ind. / Ig 
Trockensediment) 
B: C. davisiana / I g Sediment (X 103) 
C: C. davisiana an der Gesamtradiolarienfauna ( % )  
T i e f e  A B C T i e f e  A B C 
(Cm) (cm) 
* Zweitprobe 
16.11. 230-Thorium-Profil vom Kern 1170-3 (Tab. 18) 
Tiefen Th-232 Th-230 Th-23OoX Tiefen Th-232 Th-230 Th-2300,. 
(cm) ( P P ~ )  (dpmlg) (dpm/g) (cm) ( P P ~  (dpmlg) (dpmlg) 
(Auswertung: MANGINI, Institut fUr Umweltphysik, Heidelberg, unpublizierte Daten.) 
1 6 . 1 2 .  Paltiomagnetikdaten (Tab. 1 9 )  
Kern 1175-3 
Tiefen Inklination Deklination IntensitRt Tiefen Inklination Deklination Intensitit 
(Cm) (Gauss) (cm) (Gauss) 
X 10-" X 10-U 
Kern 1170-3 
Tiefen Inklination Deklination Intensit8t Tiefen Inklination Deklination Intensitit 
( 4  (Gauss) (crn) (Gauss) 
X 10-" X 10-" 
Kern 1170-1 
Tiefen Inklination Deklination Intensittit Tiefen Inklination Oeklination Intensitat 
(CM) (Gauss) (ein) (Gauss) 
X 10-B X 10-" 
Kern 1167-9 
Tiefen Inklination Oeklination IntensitNt Tiefen Inklination Oeklination IntensitNt 
(cm) (Gauss) ( 4  (Gauss) 
X 10-" X 10-B 
Tiefen Inklination Oeklination Intensitat Tiefen Inklination Oeklination Intensitat 
(cm) (Gauss) (cm) (Gauss) 
X 10-n X 10-E 
Kern 1167-10 
Tiefen Inklination Deklination Intensitat Tiefen Inklination Oeklination Intensitat 
( 4  (Gauss) (cm) (Gauss) 
X 10-B X 10-E 
